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Dans un contexte où les problématiques autour du changement climatique sont au cœur des 
préoccupations sociétales, l’étude de l’histoire du climat et de sa dynamique est devenue un axe de recherche 
scientifique majeur. L’étude du Cénozoïque, et particulièrement de la transition Paléogène-Néogène et du 
Miocène, que les études basées sur les restes paléontologiques ont permis de caractériser comme une période 
marquée par une succession de coups de froids influençant le développement de la calotte glaciaire 
antarctique (Miller et al., 1991), apparait donc essentielle pour enrichir les modèles. 
Les séries géologiques constituent des archives essentielles de l’évolution des paléoclimats. Les dépôts 
marins présentent l’avantage d’être peu affectés par des hiatus sédimentaires, ce qui justifie l’intérêt qu’ils 
ont suscité dans de telles études. Des travaux de référence couvrant de longs intervalles temporels ont ainsi 
été réalisés, à l’image de ceux de Miller et collaborateurs (1987, 2005) ou de Zachos et collaborateurs (2001), 
qui ont proposé une synthèse sur l’évolution climatique tout au long du Cénozoïque à partir de l’étude 
isotopique des tests de foraminifères benthiques préservés au sein des sédiments marins. 
Le domaine continental présente un enregistrement plus parcellaire du fait de la nature plus épisodique 
des dépôts, de leur extension plus limitée et des phénomènes d’érosion. Cependant, le croisement de 
données nombreuses et indépendantes permet d’augmenter la fiabilité des reconstitutions, et l’application du 
principe d’actualisme et de la géochimie isotopique à des fossiles animaux et végétaux continentaux a livré 
de précieuses informations sur les paramètres paléoclimatiques de cette ère comme les températures, les 
précipitations annuelles moyennes, et leur saisonnalité, notamment synthétisés dans le projet NECLIME 
(Bruch et al., 2007 ; Utescher et al., 2011). 
 Si ces fossiles sont préférentiellement préservés en milieu réducteur de types marécages ou boues 
carbonatées lacustres, d’autres éléments peuvent être exploités dans cette problématique, notamment en 
plaine d’inondation. En effet, les données hydrologiques montrent que, pour une zone donnée, la 
dynamique fluviatile et la taille des chenaux en fonction du bassin versant dépendent du climat 
(précipitations) (Held, 2011). Cette relation est utilisable en paléohydrologie pour estimer ce paramètre 
climatique à partir des chenaux préservés dans les séries continentales fossiles. 
Dans ce type de paléoenvironnements continentaux, les paléosols, ou sols fossiles (Ruhe, 1956), 
apparaissent comme des témoins supplémentaires du paléoclimat. Les sols sont des altérations superficielles 
d’un matériau mis à l’affleurement et soumis aux actions biologiques et biochimiques des organismes ainsi 
qu’aux processus de réarrangement physico-chimique influencés par des agents d’altération climatiques, à 
savoir la température et l’eau provenant des précipitations, ces paramètres étant variables à diverses échelles 
temporelles (jour/nuit, saison, cycles à plus long terme) (Jenny, 1941). Il en résulte au cours du temps une 
différenciation de la roche en horizons pédogénétiques distincts pour tendre vers un état d’équilibre avec 
l’environnement, le climax (Duchaufour, 2001). Le climat est donc très influant dans la formation de ces 
profils d’altération, et différentes études ont été menées durant ces dernières décennies afin de relier les 
caractéristiques morphologiques et géochimiques de sols actuels aux différents paramètres climatiques, dans 
le but d’appliquer ces relations aux séries géologiques anciennes pour reconstituer les climats passés. 
Parmi ces méthodes, les modèles développés pour reconstituer les paramètres paléoclimatiques à partir 
des teneurs et des distributions des éléments majeurs au sein des profils, exprimées par des indices 
d’altération, ont été maintes fois appliquées à des paléosols variés, du Paléozoïque jusqu’au Cénozoïque. 
Cependant, ces méthodes ont soit été développées à partir de sols formés par simple lessivage de roches 
endogènes (Sheldon et al., 2002), soit pour un type de sol particulier (Nordt & Driese, 2010 ; Gallagher & 
Sheldon, 2013). Malheureusement, certains auteurs évoquent un problème de sous-estimation des 
paramètres climatiques lors de l’application de ces climofonctions à des sols riches en carbonate de calcium 
secondaire (Prochnow et al., 2006 ; Buggle et al., 2011). Or, il s’agit d’un type de paléosols fréquemment 
rencontré dans le registre fossile et présent au moins depuis le Paléozoïque (Ekart et al., 1999 ; Quast et al., 
2006). Il apparaît donc important de développer de nouveaux modèles spécifiques à ce type pédologique. 
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Pour cela, nous avons choisi de centrer notre étude sur les séries sédimentaires des bassins oligo-
miocènes de Digne-Valensole (SE France) et de Loranca (centre Espagne). Des études sédimentologiques 
détaillées y ont été menées lors de travaux antérieurs, et de nombreux paléosols de ce type, avec des nodules 
calcaires, ont été recensés dans des paléoenvironnements de type plaine d’inondation où l’aggradation 
sédimentaire ajoute encore à la complexité de ces systèmes. Certains paléosols du Sud-Est de la France ont 
déjà fait l’objet d’analyses isotopiques permettant de situer stratigraphiquement les séries par corrélations 
chimiostratigraphiques avec le domaine marin (Bialkowski et al., 2006), d’obtenir de précieuses informations 
paléoenvironnementales (Cojan et al., 2013), ou encore d’étudier l’influence des paramètres orbitaux sur leur 
formation (Bialkowski, 2002 ; Bauer, 2006). Dans ces bassins, plusieurs sections ont été retenues, datées du 
Chattien terminal au début du Burdigalien. 
A travers des méthodes d’investigations sédimentologiques, minéralogiques et géochimiques des 
paléosols du Miocène inférieur de ces bassins, l’objectif de ce travail est de mettre en exergue voire 
d’améliorer "l’outil paléosols carbonatés" dans les reconstitutions de la dynamique paléoclimatique. 
Ce mémoire se découpe en six parties : 
 Le premier chapitre présente les paléosols de façon générale. Ils ne peuvent être réellement 
appréhendés qu’en comprenant les modes de formation des sols actuels, les caractéristiques qu’ils 
leur confèrent, et leur préservation dans les séries anciennes, notamment alluviales. Ensuite, un état 
de l’art des différentes méthodes proposées dans la littérature pour reconstituer les conditions 
paléoenvironnementales et paléoclimatiques à partir de ces objets est présenté. 
 
 Le second chapitre pose le cadre géologique de l’étude, avec un résumé des connaissances 
paléogéographiques et structurales pour l’Europe occidentale à la limite Paléogène-Néogène. 
S’ensuit une présentation détaillée des résultats des études paléoclimatiques antérieures, 
principalement basées sur les restes paléontologiques. 
 
  Le chapitre suivant présente les différentes coupes étudiées, détaille les caractéristiques physiques 
et géochimiques des paléosols, et expose les reconstitutions paléoenvironnementales proposées à 
partir de ces objets. 
 
 Au cours du quatrième chapitre, de nouvelles climofonctions sont proposées à partir d’analyses 
géochimiques d’analogues actuels du Nord-Est de l’Espagne, dont les résultats sont discutés et 
comparés avec ceux obtenus par l’application des fonctions basées sur la morphologie de l’horizon 
d’accumulation de carbonate de calcium. 
 
 La cinquième partie consiste logiquement en l’application de ces fonctions et de l’ensemble des 
méthodes disponibles pour appréhender les paramètres paléoclimatiques sur les paléosols des 
Bassins de Digne-Valensole et de Loranca. Les résultats de ces deux bassins sont alors comparés. 
 
 Enfin, ces reconstitutions paléoclimatiques sont comparées aux données extrinsèques présentées 
précédemment. Ceci permet de discuter de l’apport de cette étude dans la vision du paléoclimat 
d’Europe occidentale sur l’intervalle stratigraphique étudié, et plus globalement de l’intérêt des 



































































1 Les paléosols : présentation, mise en place, et utilisation dans 







Ce chapitre définit les paléosols, objets centraux de notre étude. Ces paléoaltérations sont les témoins de 
processus physico-chimiques subis autrefois par des roches ou des sédiments et influencés par des facteurs 
environnementaux et climatiques. Pour comprendre ceux-ci, il est nécessaire de se pencher sur l’actuel. 
Comment un sol se forme-t-il ? Quels mécanismes influencent son histoire ? Après une présentation de ces 
notions générales, un accent particulier est mis sur leur formation en plaine d’inondation et leur 
préservation dans les séries alluviales anciennes qui constituent le cadre géologique de notre étude. Enfin, un 
état de l’art des méthodes d’utilisation des paléosols dans les reconstitutions des conditions 
paléoenvironnementales et paléoclimatiques est proposé, accompagné d’une revue critique sur leur 
application aux paléosols carbonatés formés sur des dépôts de plaine d’inondation. Cela nous permettra de 
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1.1 Les paléosols : des sols "fossiles" 
Le terme "paléosol" a été proposé pour décrire un « un sol fossile, formé sur les paysages du Passé » 
(Ruhe, 1956). La science qui étudie les paléosols est la "paléopédologie", mot dérivé du terme "pédologie" qui 
désigne l’étude des sols actuels. 
Les paléosols sont souvent enfouis sous des dépôts sédimentaires ou volcaniques. Ils peuvent cependant 
être ré-exhumés par processus tectoniques ou d’érosion, mais ne sont, par définition, plus actifs à l’heure 
actuelle. 
 La Figure 1-1 suivante illustre un sol dont la formation est en cours et un paléosol, enterré sous des 
dépôts sédimentaires postérieurs avant d’être ré-exhumé par érosion. 
 
Figure 1-1. Différence entre un sol "actuel" formé sur une terrasse alluviale (Ouest de Saragosse, Espagne), à 
pédogenèse encore active, dont le sommet présente une litière végétale (A) et un paléosol enfoui sous des dépôts 
sédimentaires, en l’occurrence des argiles et silts de plaine d’inondation (Nord de Beynes), non fonctionnel (B). La flèche 
pointe vers le haut du profil. 
Ces paléosols, fréquents dans les couches géologiques du Quaternaire mais retrouvés jusque dans le 
Protérozoïque (Gay et Grandstaff, 1980 ; Retallack et al., 1984 ; Kimberley et Holland, 1992 ; Maynard, 
1992 ; Retallack, 1992b ; Gall, 1994 ; Ohmoto, 1996 ; Gutzner & Beukes, 1998), sont les fruits d’une histoire 
complexe, qui ne peut être abordée qu’en se penchant sur leurs analogues actuels, leurs caractéristiques et 
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1.2  Caractéristiques et mode de formation des sols dans l’actuel 
1.2.1 Définition d’un sol 
Différentes définitions du terme "sol" existent dans la littérature : 
- En 1914, Hilgard évoque « un matériel plus ou moins dégradé et friable dans lequel les plantes 
peuvent s'enraciner, se nourrir, et croître ». Il s'agit d'une des nombreuses propositions qui définissent 
le sol comme un moyen de production végétale. C'est aussi la première proposition qui apparaît dans 
le glossaire de la Société Américaine de la Science du Sol (Soil Science Society of America, 2013, 
définition 1) sous ces termes : « matériel non consolidé minéral ou organique à la surface immédiate 
de la terre qui sert à la croissance des plantes ». 
- Une définition moins centrée sur les problématiques agronomiques a ensuite été proposée par Jofpe 
(1936), membre de l'école russe de la science du sol, pionnière dans la pédologie : « Le sol est un corps 
naturel, différencié en plusieurs horizons de constituants minéraux ou organiques, généralement non 
consolidés, de profondeur variable, qui diffèrent du matériel d'origine de par leur morphologie, leur 
constitution et leurs propriétés physiques, leur composition et leurs propriétés chimiques, et leurs 
caractéristiques biologiques ». 
- Aujourd'hui, la définition admise par les spécialistes est formulée ainsi : « matière minérale ou 
organique non consolidée à la surface de la terre ayant été soumise à des facteurs génétiques et 
environnementaux et montrant leurs effets » (Soil Science Society of America, 2013, définition 2). 
Cette définition peut se traduire par une relation relativement simple : les facteurs évoqués ci-avant, 
principalement environnementaux et climatiques, influencent les processus de pédogenèse, et les sols 
développent alors des caractéristiques liées aux types de processus mis en jeu (Krasilnikov, 2000 ; 
Targulian, 2005). Ces différents éléments sont abordés en détail dans les paragraphes suivants, en 
commençant par une présentation synthétique des sols et de leurs caractéristiques à travers la 
classification pédologique de référence (WRB, 2006). 
1.2.2 Caractéristiques et classification des sols 
• Horizons pédologiques
Un sol naît donc de l’altération d’un matériau, dit parental. Il diffère de celui-ci par de nombreuses 
caractéristiques physiques, chimiques, biologiques et morphologiques. La transition entre le sommet du 
profil d’altération et cette roche-mère est généralement progressive, et plusieurs niveaux parallèles à la 




Figure 1-2. Profil pédologique théorique. 
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Trois horizons sont reconnus comme fondamentaux (WRB, 2006) : 
- L’horizon A est le plus superficiel et contient la matière organique. 
- L’horizon B est un horizon minéral qui diffère des autres horizons par sa structure et son 
altération. Il présente entre autres des oxydes de fer et un enrichissement en argiles, témoignant 
d’un degré d’altération supérieur à l’horizon C sous-jacent. C’est ici que s’accumulent les 
produits de lixiviation et de lessivage. 
- L’horizon C correspond à la surface altérée du matériau d’origine. 
D’autres horizons existent comme l’horizon R qui représente la roche-mère sous-jacente ou encore 
l’horizon G lié à une saturation en eau. Cependant, le premier appartient au profil d’altération mais pas 
au profil pédologique au sens propre, et le second n’est pas toujours présent. Ils ne sont donc pas 
reconnus comme fondamentaux (Duchaufour, 2001). 
Les horizons pédologiques peuvent être à leur tour différenciés en fonction de leurs caractéristiques 
ou de leur degré d’évolution (Tableau 1-1). 
C’est sur les caractéristiques des ces horizons que sont fondés les principaux systèmes de la classification 
pédologique. 
 
Tableau 1-1. Désignation internationale des principaux horizons pédologiques (d'après Duchaufour, 2001). 
• Classification pédologique
Les plus anciens systèmes de classification des sols sont nationaux, centrés sur les problématiques 
agronomiques propres à chaque Pays (Dokuchaev, 1879a ; Oudin, 1937 ; Ableiter, 1949 ; Stephens, 1954 ; 
Yaalon, 1959 ; Ivanova & Rozov, 1960 ; Gerasimov, 1962 ; Kanno, 1962 ; Pohlen, 1962 ; Muckenhausen, 
1962 ; Aubert, 1963 ; Filipovski et al., 1964 ; Stepanov, 1964 ; Tavernier & Sys, 1965 ; Rozov & Ivanova, 
1967 ; Avery, 1973 ; C.D.A., 1974 ; Commission de Genese, 1974 ; Conea, 1974 ; MacVicar, 1977), mais le 
développement des sciences du sol et des moyens de communication a rapidement soulevé la nécessité de 
créer une classification internationale (Segalen, 1977). 
 : 
Plusieurs systèmes de classification ont été proposés (FAO-UNESCO, 1988; USDA, 1999 ; WRB, 
2006 ; AFES, 2008). Parmi ceux-ci, le système de la World Reference Base for soil resources (WRB, 2006) 
est considéré comme la référence. La nouvelle édition du Référentiel Pédologique français, qui lui est 
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postérieure, insiste d’ailleurs sur les besoins de rattacher les ordres et types de sols définis par les autres 
systèmes à ceux de la classification WRB (AFES, 2008). 
Le système de classification pédologique de la WRB a été créé en 1998, puis réactualisé par la FAO 
(Food and Agriculture Organization of the United Nations) réunie à Rome en 2006. Cette classification 
résulte d’un travail conjugué de la FAO, de l’IUSS (International Union of Soil Science) et de l’ISRIC 
(International Soil Reference and Information Center). Elle est basée sur des travaux antérieurs ayant 
contribué à rassembler les termes issus de différents systèmes développés précédemment de façon 
indépendante (FAO-UNESCO, 1988). 
32 types de sols sont proposés. Ils sont regroupés dans 10 catégories selon la composition de leurs 
horizons diagnostiques, leurs propriétés, et les matériaux qu’ils contiennent, ce qui doit permettre de les 
reconnaître directement à partir des observations de terrain (WRB, 2006) : 
- Sols à niveau organique épais : cette catégorie comprend uniquement les Histosols, à horizons 
composés de restes végétaux partiellement décomposés. 
- Sols qui présentent des traces d’activités humaines : Cette catégorie regroupe les Technosols et les 
Anthrosols. Les premiers sont des sols contenant de nombreux artefacts ou recouverts de matériaux 
artificiels. Les seconds présentent des traces d’utilisation agricole intensive. 
- Sols à système racinaire limité : Cryosols et Leptosols ont des systèmes racinaires réduits du fait d’une 
surface de type permafrost ou pierrier. 
- Sols présentant des caractéristiques liées à l’eau : cette catégorie regroupe plusieurs types de sols : les 
Vertisols, qui présentent des traces de rétractation et de gonflements des argiles qui les composent ; 
les Fluvisols de plaine d’inondation, stratifiés ; les Solonetz, alcalins à agrégats argileux de formes 
prismatiques et à horizon de subsurface riche en sodium ; les Solonchaks, enrichis en sel ; et les 
Gleysols, qui présentent une réduction des oxydes de fer et de manganèse. 
- Sols dont les caractéristiques principales sont liées au fer et à l’aluminium : Les Andosols sont des sols 
jeunes formés sur des roches volcaniques poreuses et présentent notamment des complexes argilo-
humiques. Les Podzols sont des sols acides à accumulation de fer, d’aluminium et de composés 
organiques en subsurface. Les Plinthosols, aussi appelés sols gris latéritiques, sont enrichis en fer. Les 
Nitisols sont des sols rouges à structure marquée et à argiles peu actives (peu sensibles au gonflement). 
Enfin, les Ferralsols présentent une forte accumulation de fer et d’aluminium sous forme de kaolinite 
et de sesquioxydes. 
- Sols affectés par une stagnation d’eau : Les Stagnosols sont temporairement en contact d’une nappe et 
présentent des traces de réduction en surface sous forme de taches accompagnées parfois de 
concrétions et de blanchiment. Les Planosols sont des sols marqués par un changement abrupt de 
texture entre le haut et le bas du profil qui permet la stagnation des eaux en surface. 
- Sols à forte accumulation de matière organique et riches en bases : Les Chernozems sont des sols 
sombres et fertiles dont la surface est riche en MO. Ils se distinguent des Phaeozems qui présentent 
un profil plus différencié et des Kanastozems qui sont colonisés par une végétation typique de climat 
plus sec. 
- Sols à accumulation de substances moins solubles ou non salines : C’est dans cette catégorie que se 
trouvent les Calcisols, à accumulation significative de carbonate de calcium. Elle regroupe également 
les Gypsisols, à accumulation de gypse et les Durisols qui présentent des accumulations de silice. 
- Sols à horizon(s) enrichi(s) en argiles : ce sont les Albeluvisols, sols acides à horizon de surface blanchi 
et à base irrégulière, à zébrures blanches partant vers le bas du profil ; les Alisols, acides à forte 
accumulation d’argiles très actives en base de profil ; les Acrisols, leurs analogues à argiles peu 
actives ; et les Luvisols et Lixisols, à fortes teneurs en bases cette fois, respectivement constitués 
d’argiles très actives et peu actives. 
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- Sols jeunes à profil peu ou pas développé
A ces termes peuvent s'ajouter des préfixes ou suffixes témoignant d'une caractéristique secondaire 
importante. Il s'agit du second niveau de hiérarchisation de cette classification. Si ces qualificatifs ne sont 
pas applicables à tous les types de sols, certains se retrouvent dans plusieurs groupes différents. Un sol 
dont la caractéristique principale, par exemple, est la présence d'un horizon enrichi en carbonate de 
calcium précipité secondairement est appelé Calcisol. Si cet horizon est massif, pétro-calcique, on parle 
de Calcisol pétrique. Si du gypse est présent dans le profil pédologique, on parlera de Calcisol gypsique. 
Le terme luvique renvoie à un lessivage important des argiles depuis la surface, qui contribue à former un 
horizon argileux illuvial. Au total, les Calcisols peuvent être associés à 24 qualificatifs figurant parmi les 
179 utilisés dans cette classification (
 : dans cette dernière catégorie se trouvent les Umbrisols, 
acides à horizon supérieur sombre enrichi en MO ; les Arenosols développés sur substrat sableux ; les 




Tableau 1-2. Principaux termes de la classification pédologique de la WRB, 2006. Les encadrés bleus sont associés 
aux Calcisols. 
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Comme nous l’avons évoqué plus tôt, la reconnaissance de ces types de sols n’est pas seulement utile 
en agronomie. Elle permet également de comprendre l’évolution et la mise en place des paysages à 
travers les mécanismes de la pédogenèse. 
1.2.3 Dynamique de la formation des sols, facteurs et processus 
La pédogenèse est un phénomène dynamique, qui peut, comme avancé précédemment, se décrire en 
termes de processus et de facteurs qui vont les influencer. 
Pour résumer ce phénomène, la formation d’un sol débute lorsqu’une roche ou un sédiment (horizon R) 
est mis en contact avec l’atmosphère, par érosion ou sédimentation (Figure 1-3). Ce matériau parental subit 
alors une altération physique gouvernée par l’eau (dont les précipitations sont la source principale), ses 
variations d’états ou d’apports saisonniers, et les organismes qui vont coloniser ce substrat (profil C (-R)). 
Avec l’installation de la végétation, un horizon organique superficiel se met en place (profil A-C (-R)). L’eau 
chargée en CO2 qui s’infiltre dans le sol constitue l’agent chimique principal d’altération. Son acidité est 
également renforcée au contact des organismes et de la matière organique (incorporation de CO2, H+, H3O+). 
Par entrainement physique des particules (lessivage), dissolution et transport des éléments les plus solubles 
(lixiviation) de la surface vers la profondeur, la différenciation physico-chimique du sol se poursuit et un 
horizon B (ou Bw) d’altération se forme progressivement (profil A-B-C (-R)). Celui-ci peut alors se 
différencier, avec par exemple une accumulation d’argiles (Bw) ou de carbonate de calcium (Bk) en cas 
d’alternances de phases de sécheresse et de phases d’humidité. 
 
Figure 1-3. Schéma de la pédogenèse. A) Développement des horizons, B) Cas particulier d'un Calcisol. 
Certains auteurs représentent cette altération comme l’étape permettant d’atteindre un stade d’équilibre 
(le climax) avec les nouvelles conditions environnementales et climatiques auxquelles ce matériau est soumis 
(Chesworth, 1973 ; Duchaufour, 2001). Les parties suivantes détaillent les processus et facteurs intervenant 
dans ce phénomène. 
1.2.3.1 Processus de pédogenèse 
Les modifications que subit une roche ou un sédiment lors de la pédogenèse peuvent être regroupées en 
quatre catégories (Simonson, 1959) (Figure 1-4) : 
- Les Gains (additions) : apports de matériel au sol en formation, provenant d’une source extérieure. Il 
peut s’agir de matière organique provenant de débris végétaux, de particules atmosphériques, de sels 
dissous dans l’eau du sol par exemple, ou encore de dépôts fins de crues en plaine d’inondation. 
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- Les Pertes : pertes de matériel par lixiviation (ions dissous), évaporation (gaz et eau), lessivage et 
érosion (minéraux, nutriments, portion entière de profil).  
- Les Transferts : transferts de matériel organique et minéral à travers le sol par l’eau, l’endofaune ou les 
racines, pouvant conduire à des accumulations dans certains horizons. 
- Les Transformations : transformations de constituants, par exemple de matériaux organiques en 
humus ou des minéraux primaires en minéraux secondaires. 
 
Figure 1-4. Schémas des principaux processus impliqués dans la pédogenèse. 
Si l’on s’intéresse aux processus qui gouvernent la dynamique d’un sol, on distingue quatre ensembles 
selon le ou les facteurs qui les influencent et leur mode d’action (Duchaufour, 2001) : 
• Les processus liés à l’humification : ces processus sont liés à la capacité des éléments du complexe 
d’altération à s’associer aux composés humiques pour former des complexes organo-minéraux. Ils concernent 
donc les sols à altération biochimique dominante et relativement rapide. On distingue : 
- La carbonatation calcique, appelée aussi « mélanisation calcique » : ce processus typique des 
affleurements calcaires tendres et non massifs (d’origine ou après altération physique) consiste en la 
formation d’un horizon superficiel humifère épais et de couleur sombre résultant des alternances de 
phases d’humectation / dessiccation favorisant la carbonatation / décarbonatation, le calcaire fin 
(actif) inhibant la minéralisation de la matière organique (Ugolini, 1986). 
- La brunification : ce processus consiste en l’accumulation progressive d’argiles et d’oxydes de 
fer dans un horizon présent sous la couche humifère. Sur une roche de type granite, la brunification 
s’observe après altération des minéraux ferromagnésiens et formation des argiles par altération des 
micas. Sur une roche-mère calcaire, la brunification suit la décalcification (Ugolini, 1986). 
- Le lessivage : processus d’entraînement mécanique des particules du sol (minéraux argileux, 
oxydes de fer) par l’eau d’infiltration. Celle-ci transporte ces particules du haut vers le bas du profil 
pédologique, d’horizons supérieurs qui s’appauvrissent et se décolorent (horizons éluviaux) à des 
horizons plus profonds qui s’enrichissent et se colorent (horizons illuviaux, « Bt ») (Johnson et al., 
1987). Le lessivage peut se superposer à la brunification sur les sédiments meubles contenant une 
certaine quantité d’argile, s’ajoutant à celle résultant de l’altération. Il se produit plus difficilement sur 
des roches massives ou riches en ions floculants comme Ca2+ et Al3+. 
- La podzolisation est typique des substrats sableux, et consiste en l’altération des minéraux 
argileux par complexolyse sous l’influence de composés organiques solubles, induisant la perte 
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progressive d’Al3+ et Fe3+ et d’une partie de la silice. Il en résulte un horizon supérieur appauvri, 
composé de grains de quartz fins, qui prend un aspect cendreux (Mc Keague et al., 1983). 
 
• Les processus conditionnés par de forts contrastes saisonniers : les alternances marquées de phases 
d’humectation et de dessiccation sont très importantes dans la formation des sols, en agissant sur 
l’humification et la formation du complexe d’altération. La MO prend une couleur foncée, les argiles 
gonflantes de type smectites se conservent ou se forment, et le calcium est lixivié en période humide mais 
précipite sous forme de CaCO3 plus en profondeur en saison sèche par évaporation de l’eau et du CO2 du sol. 
Selon que le climat soit froid ou chaud, les sols peuvent alors revêtir plusieurs aspects. Les processus sont les 
suivants : 
- La mélanisation : incorporation profonde de la matière organique liée à la bioturbation et à 
l’activité des racines qui colore le profil d’une teinte sombre, le calcium peut précipiter sous forme de 
taches pulvérulentes de CaCO3 pour former des pseudomycéliums (Andreux et al., 1994). 
- La carbonatation consiste en la formation des croûtes calcaires, appelées « calcrètes », qui se 
produit dans certains sols de régions arides et semi-arides (Ruellan, 1984). Ces calcrètes se forment 
lors de périodes sèches, saisonnières ou plus longues, faisant suite à des périodes humides où le 
calcium est lixivié. La forte évapotranspiration qui règne alors contribue à la perte d’eau et au 
dégazage de CO2, ce qui diminue la solubilité du CaCO3 et favorise sa précipitation. Celle-ci se produit 
au niveau de la zone d’enracinement maximal, affectée par les processus d’évapotranspiration en 
période sèche, ou d’un niveau imperméable qui bloque la lixiviation des ions Ca2+ (Goudie, 1983). 
Ces calcrètes pédogénétiques ne doivent pas être confondus avec des calcrètes de type phréatique 
liés aux battements de nappe. Si les premiers dépassent rarement 2 mètres d’épaisseur, sont associés à 
une horizonation, des couleurs oxydées, des rhizoconcrétions, ainsi que d’éventuels slickensides et 
autres caractéristiques, les second peuvent être très épais (dizaine de mètres), présentent des couleurs 
réduites sur l’ensemble de l’épaisseur et des fissures horizontales (Read, 1974 ; Wright & Tucker, 
1991 ; Spötl & Wright, 1992 ; Armenteros et al., 1995 ; Pimentel et al., 1996 ; Alonzo-Zarza & 
Wright, 2010). 
- La vertisolisation a également lieu sous climat à fort contraste saisonnier. Ce processus consiste 
en la néoformation importante d’argiles gonflantes de type montmorillonites en période humide et en 
la formation de structures caractéristiques de leur rétractation en période sèche. La préservation des 
composés humiques est plus ou moins importante selon l’importance des conditions d’humidité 
(Wilding et Tessier, 1988). 
 
• Les processus à base d’altération géochimique : ces processus ne sont pas liés à la matière organique 
superficielle et caractérisent une altération plus poussée que ceux précédemment abordés. Les minéraux 
primaires, plus résistants, sont eux aussi attaqués par l’altération. 
- La fersiallitisation : Les argiles 2/1 (smectites, illites, montmorillonites, vermiculites) 
proviennent à la fois d’un héritage et d’une néoformation (horizon argique, Bt). Les oxydes de fer sont 
individualisés et rubéfiés. L’hématite, liée à la cristallisation rapide des oxydes de fer libérés par 
altération en l’absence de MO, confère une couleur brun-rouge à rouge à l’horizon où elle s’accumule 
avec les argiles (Lamouroux, 1971). En milieu calcaire, une décarbonatation préalable est requise. 
- La ferrugination désigne un processus qui fait apparaître en quantité variable des produits 
ferrugineux (Segalen, 1971). L’altération est encore plus poussée que précédemment, la perte en silice 
et en base étant plus importante. Les argiles de type kaolinite dominent. La saturation en base est plus 
faible que lors du processus précédent, et les oxydes de fer peuvent être rubéfiés ou non selon le 
pédoclimat. 
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- La ferralitisation : hormis le quartz qui est très résistant, les minéraux primaires sont 
complètement altérés sur plusieurs mètres de profondeur. Les cations basiques sont évacués ainsi que 
la partie de la silice libérée. L’alumine et les oxydes de fer cristallins (hématite rouge, goethite ocre) 
s’accumulent relativement. Les argiles sont entièrement néoformées et de type 1/1 comme la kaolinite 
et s’associent avec les oxydes précédents. Ce processus est le stade ultime qui fait suite à la 
fersiallitisation puis à la ferrugination (Aubert, 1964). 
 
• Les processus liés aux conditions physico-chimiques : la saturation en eau réductrice et la salinisation sont 
deux facteurs qui influencent le développement des sols. 
- L’hydromorphie est un processus de réduction du fer ou de ségrégation du fer réduit par une 
saturation permanente en eau des pores du sol (Ugolini, 1986). Elle peut être temporaire (taches de 
couleur rouille ou concrétions de fer et manganèse) ou permanente (couleur gris sombre). 
- La salinisation est liée au comportement du sodium vis-à-vis des autres éléments et des 
conditions d’altération (Servant, 1975). En présence d’une nappe d’eau salée, le sol peut incorporer du 
NaCl mais reste saturé de façon préférentielle en sels alcalino-terreux (calciques par exemple). A 
l’inverse, le complexe absorbant du sol peut se saturer en sodium à proximité d’une lagune d’origine 
marine ou suite à l’altération de roches sodiques. On parle alors de « sodisation ». La sulfato-réduction 
est un autre phénomène qui peut induire une acidification des sols. 
1.2.3.2 Facteurs de pédogenèse 
Cinq principaux facteurs influent sur ces processus. Ils ont été évoqués dès la fin du 19ème siècle par 
Dokuchaev (1879a, 1879b, 1883, 1893, 1899), puis détaillés par Jenny en 1941 : 
• Le climat : 
Le climat est probablement le facteur le plus important de la pédogenèse. Plusieurs échelles peuvent 
être différenciées, du climat global au pédoclimat. Ce dernier, explicité par Bonneau (1982), représente le 
climat interne du sol, qui varie en fonction du climat global et régional, du matériau affecté et du relief 
local. Deux paramètres climatiques, ainsi que leurs éventuelles variations, affectent l’altération des 
roches : l’eau provenant des précipitations et la température : 
 
     L’eau provenant des précipitations peut ruisseler en surface ou s’infiltrer dans le sol. Lors de son 
parcours, elle agit comme agent mécanique de l’altération, en arrachant et en entrainant divers 
composants (argiles, colloïdes, etc.) d’un horizon vers une autre partie du profil. Certains minéraux 
argileux peuvent également subir une hydratation par incorporation de molécules d’eau dans leur 
structure. Enfin, la solidification de l’eau de porosité en période froide participe aussi à la gélifraction 
de la partie superficielle de la roche, facilitant l’installation d’un écosystème. 
L’eau qui percole à travers le sol constitue également l’agent principal d’altération chimique 
impliqué dans la pédogenèse. Elle induit plusieurs réactions : 
- L’hydrolyse : principale réaction de l’altération chimique qui consiste en la destruction des 
minéraux silicatés (feldspaths, micas, quartz) par l’eau. Elle conduit à la genèse de 
phyllosilicates par néoformation ou réarrangement minéralogique. 
- La dissolution, qui intéresse principalement les roches évaporitiques. 
- La décarbonatation : l’eau induit la solubilisation du calcaire par l’action du CO2 dissout 
pouvant être décrite par la formule suivante :  
CaCO3 + H2O + CO2  Ca2+ + H2CO3 
- L’oxydoréduction : au contact direct avec l’atmosphère, la partie superficielle du profil 
d’altération a tendance à s’oxyder en cas de bonnes conditions de drainage. A l’inverse, une 
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stagnation des eaux, même temporaire, induit des phénomènes de réduction. Cela concerne 
principalement les atomes de fer et de manganèse. 
Tous ces phénomènes sont à l’origine de la différenciation verticale du profil d’altération, les 
éléments solubles étant entraînés en profondeur (lixiviation) ainsi que les composés solides (lessivage), 
alors que dans la partie superficielle qui généralement s’oxyde s’accumulent les produits d’altération. 
On parle d’éluviation pour caractériser la perte de matière d’un horizon, et d’illuviation pour 
l’enrichissement successif d’une autre partie du profil. 
Le volume et la saisonnalité des précipitations sont des éléments importants. Le premier, en 
équilibre avec l’évaporation et l’évapotranspiration, régule la profondeur de lessivage et de lixiviation, 
la profondeur maximale étant celle de la nappe phréatique sous-jacente. La saisonnalité des 
précipitations, quant à elle, régule l’épaisseur des horizons d’accumulation (Jenny & Leonard, 1935 ; 
Retallack, 2005a).  
 
      Un accroissement de la température augmente la vitesse des réactions chimiques décrites 
précédemment. Cette relation est décrite par la loi d’Arrhenius (1889). La pédogenèse est donc plus 
active en période ou saison chaude que froide. 
Ce paramètre joue également sur l’activité biologique. Sous climat saisonnièrement contrasté, la 
production végétale, notamment, est à son maximum en saison chaude (sauf pour les milieux en 
insuffisance hydrique). 
Enfin, une augmentation de température favorise les phénomènes d’évaporation et 
d’évapotranspiration. 
 
Température et disponibilité en eau influencent donc la cinétique et le degré d’altération des roches 
(White et al., 1999 ; White & Brantley, 2003 ; Dixon et al., 2009). La combinaison de ces deux 
paramètres définit le type d’altération dominante : 
- Un climat froid et sec bloque l’altération et le lessivage des minéraux silicatés (Millot et al., 2003). 
Si les conditions d’humidité sont suffisantes, le processus de mélanisation peut se produire. 
- En climat tempéré, l’altération chimique est généralement limitée à l’altération des minéraux les 
moins stables et la lixiviation des éléments les plus solubles, alors que l’altération physique, de par le 
lessivage et la gélifraction, joue une part assez importante dans la pédogenèse (White & Blum, 1995 ; 
Riebe et al., 2001 ; Liu et al., 2013). Décarbonatation, brunification et lessivage sont ainsi très actifs en 
cas de températures relativement basses, tout comme la carbonatation calcique s’il y a un contraste 
saisonnier des précipitations. Cette saisonnalité favorise les processus de calcification, fersiallitisation et 
salinisation en climat tempéré chaud (ou "subtropical") et la vertisolisation en climat subtropical à 
tropical humide.  
- Sous climat tropical humide, l’altération chimique domine. Le volume important de précipitations 
et la température élevée provoquent la mise en solution de la plupart des minéraux. Certains d’entre 
eux, comme le fer et l’aluminium peuvent reprécipiter sous forme de cuirasses (Tardy, 1993 ; 
Schellmann, 1994 ; Tardy & Roquin, 1998 ; Liu et al., 2012 ; Liu et al., 2013). Les processus 
pédogénétiques les plus fréquents sont la ferrugination et la ferralitisation.  
Ces relations entre les paramètres climatiques et l’altération se retrouvent en comparant la carte de 
répartition mondiale des grands types de sols utilisés dans les classifications de la FAO et de la WRB, 
proposée par la FAO (FAO, 1999), et la carte climatique mondiale selon la classification de Köppen-
Geiger (Kottek et al., 2006) (Figure 1-5). Pour ne citer qu’un exemple marquant, on peut y observer une 
nette omniprésence des Ferralsols dans les régions soumises à un climat équatorial humide de façon 
constante (Af), lié à la mousson (Am) ou saisonnièrement (As). Les différences entre ces deux cartes 
s’expliquent par l’influence des autres facteurs détaillés dans les paragraphes suivants. 






Figure 1-5. Mise en parallèle de la carte climatique mondiale selon la classification de Köppen-Geiger (Kottek et al., 
2006) (A) et de la carte de répartition mondiale des types de sols utilisés dans la classification de la WRB (FAO, 1999). La 
distribution des sols est fortement influencée par le climat. 
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• La nature du matériau parental : 
La composition minéralogique et la nature du matériau qui subit la pédogenèse conditionnent son 
évolution. Globalement, plus une roche est dure, plus elle est résistante à l’altération physique et 
chimique. Birkeland (1974) a classé les grands types de roches en fonction de leur stabilité face à la 
pédogenèse, en s’inspirant de la règle de Goldish (1938). Il propose l’ordre suivant, de la roche la plus 
résistante à la roche la plus sensible : quartzite, chert > granite, basalte > grès > dolomite et calcaire. 
La texture du matériau parental a également une importance. Des sols argileux qui se forment sur 
des pentes ont de fortes chances de subir des pertes de matériel par glissement de la partie superficielle, 
détruisant la pédogenèse précédente et induisant une nouvelle phase de pédogenèse (Anderson, 1988). 
La structure de la roche, quant à elle, définit sa perméabilité et donc les conditions de drainage et 
d’humidité dans le sol. Or, celles-ci influent directement sur la profondeur de lessivage et de lixiviation 
et donc la différenciation chimique des profils. Des sols sableux présentent ainsi des profils plus épais 
que des sols argileux pour la même quantité d’eau (Jenny, 1941 ; Mc Farlane, 1983 ; Hole & Campbell, 
1985), et une perte en nutriments plus importante durant la pédogenèse (Anderson, 1988). Cela, en plus 
de la composition minéralogique de la roche-mère, conditionne la proportion de nutriments 
disponibles au développement d’un écosystème, lui-même impliqué dans l’altération. 
 
• Le biotope : 
La libération de nutriments par l’altération permet le développement des végétaux, dont la 
présence facilite encore d’avantage l’altération et la formation des sols. 
D’un point de vue chimique, les ions H3O+, H+ et le CO2 relâchés par les plantes et leur 
décomposition apportent davantage d’acidité aux eaux d’infiltration et donc un potentiel de dissolution 
des carbonates et d’hydrolyse supérieur (Boyle & Voigt, 1973). Les racines produisent également des 
sucres et protéines assimilables par les microorganismes qui colonisent la rhizosphère. Ceux-ci 
produisent en retour des acides organiques qui favorisent également les réactions d’hydrolyse. Nombre 
de ces oxydes participent à la complexation de cations, ce qui réduit leur concentration sous forme 
ionique et joue un rôle dans leur transfert dans le profil (Anderson, 1988). D’un autre côté, 
l’incorporation par les plantes de produits de lixiviation pour leur nutrition réduit leur concentration 
dans le sol et retarde notamment la perte de ces éléments solubles (Trugdill, 1977). 
La colonisation des roches par les organismes a également des impacts physiques sur leur 
altération. Les plantes participent notamment à la déstructuration progressive du matériau minéral par 
pénétration des racines dans les fissures (Bormann et al., 1998). Les végétaux ont également la capacité 
à stabiliser les paysages, réduisant les effets de l’érosion et permettant à l’altération de durer davantage 
(Gyssels et al., 2005). 
Enfin, cette matière organique et ces nutriments amènent des êtres vivants comme les vers de 
terre qui participent de par leur mode de vie à augmenter la porosité des sols, donc leur altération et 
leur perméabilité, et redistribuent eux aussi verticalement certains composés utilisés par leur 
métabolisme (Lee, 1985 ; Lavelle, 1988). Leur digestion facilite même les processus de minéralisation et 
d’humification, augmentant le taux de recyclage des nutriments et la productivité primaire (O’Brien & 
Stout, 1978 ; Syers & Spingett, 1983). 
 
• Le relief : 
Un sol qui se développe sur un relief changeant ne présente pas uniquement une différenciation 
verticale, mais également suivant la pente, du fait d’un transfert de particules et d’éléments dissous 
depuis les hauts topographiques vers les bas topographiques. 
C’est ce que Milne (1935) et Bushnell (1942) ont décrit en introduisant les notions de "catena" et 
de "toposéquence". Ces deux termes caractérisent la succession des profils pédologiques depuis les hauts 
topographiques jusqu’aux vallées adjacentes. 
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Le premier modèle explique ces variations latérales par des variations de drainage et du transport 
latéral de sédiments (avec un tri granulométrique) et de matériel pédologique par érosion et lessivage. 
Il s’applique aussi bien à des sols se formant sur roche-mère homogène (Milne, 1936a) qu’hétérogène 
(Milne, 1936b), la complexité étant alors supérieure dans le second cas du fait d’apport de matériel de 
composition différente. 
Le modèle définit par Bushnell est assez similaire mais se base principalement sur les couleurs des 
profils pédologiques qu’il relie aux conditions hydrologiques, sans tenir compte des processus d’érosion 
et de sédimentation. 
De façon schématique, plus la pente sur laquelle se forme un sol est importante, moins le profil 
pédologique est différencié et épais du fait d’une infiltration limitée par rapport au ruissellement. Les 
sols se développant sur les hauts topographiques présentent donc généralement des profils épais si la 
roche-mère est suffisamment perméable, avec une différentiation du profil favorisée par l’infiltration. 
Des couleurs rouges oxydées résultent de ces bonnes conditions de drainage. Les sols de pente sont 
d’avantage affectés par le ruissellement et l’érosion et présentent des profils moins évolués. Les profils 
d’altération de pied de pente, quant à eux, incorporent les éléments solubles et particules provenant de 
l’amont, qui vont alors subir des transformations. Etant moins affecté par l’érosion, la végétation se 
développe de façon plus pérenne et la production primaire de matière organique est plus importante. 
Ceci contribue au développement de profils épais et matures. Les dépôts relativement fins de pied de 
pente et éventuellement alluviaux constituent des matériaux peu perméables, et ces profils présentent 
alors des couleurs sombres du fait de la saturation en eau et de la forte teneur en matière organique 
(Figure 1-6). 
 
Figure 1-6. Schéma théorique représentatif des notions de catena et de toposéquence. Exemple sur un matériau 
parental relativement résistant. 
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La position du sol par rapport au relief conditionne donc l’épaisseur des horizons organiques et 
d’altération, la saturation en eau et la richesse en éléments organiques et ions dissous. De nombreux 
travaux ultérieurs se sont basés sur ces modèles pour décrire les successions pédologiques dans les 
paysages (Walker & Ruhe, 1968 ; Karpoff et al., 1973 ; Hugget, 1975 ; Kreznor et al., 1989 ; Pennock & 
Acton, 1989 ; Nicolau et al., 1996 ; Mulugeta & Beyene, 2010 ; Beyene, 2011) et plusieurs auteurs ont 
désigné le relief comme la principale cause de différenciation des sols dans les régions montagneuses 
(Wang et al., 2001 ; Dessalegn et al., 2014). 
Il est toutefois nécessaire d’insister sur le fait que cette relation est uniquement applicable aux 
profils d’altération apparus de manière synchrone dans le paysage, ou pédon, et non aux différents sols 
de terrasses alluviales étagées, les plus élevés étant alors les plus matures car les plus anciens (Wysocky 
et al., 2000). 
 
• Le temps : 
La transformation de la roche-mère en sol, et la différenciation physico-chimique du profil 
pédologique vers un état d’équilibre thermodynamique avec les conditions environnementales et 
climatiques ne sont pas instantanées. 
Le temps est le premier facteur de pédogenèse énoncé par Jenny (1941). Il évoque la vision déjà 
omniprésente qu’un sol mature, physico-chimiquement différencié, est le fruit d’une longue évolution 
dont « personne n’a pu être témoin ». Sous conditions environnementales et climatiques stables, la 
maturité d’un sol a tendance à croître avec le temps. Dès lors, il se base sur des profils d’altération 
formés sur des dépôts récents de dunes et de moraines, datés par des archives, pour étudier les taux et 
temps de pédogenèse.  
Dans la continuité de ces premiers travaux, Harden (1982) étudie des chronoséquences, qu’elle 
définit comme des successions chronologiques de sols formés sous conditions de climat, topographie et 
végétation similaires. Les successions pédologiques des terrasses alluviales et leurs datations ont alors 
livré de précieuses informations sur ce temps. D’autres auteurs ont utilisé ces systèmes pour tenter par 
exemple d’estimer le taux de formation des carbonates pédogénétiques (Kelly et al., 2000 ; Candy et al., 
2004). 
Grâce à toutes les études réalisées sur la durée des processus pédogénétiques, Targulian & 
Krasilnikov (2007) ont proposé une synthèse sur les temps de formation des principaux horizons de la 
classification pédologique de la WRB. Ceux-ci s’étendent de quelques jours après la mise à 
l’affleurement du matériau pour les horizons liés à l’hydromorphie ou au permafrost à plusieurs 
millions d’années pour les horizons ferraliques ou les encroûtements gypseux par exemple. 
Cependant, il est rare que les conditions climatiques et environnementales restent immuables 
pendant toute la durée de pédogenèse (Hugget, 1998), et les taux de pédogenèse varient en fonction des 
variations climatiques à grandes échelles liées aux variations des paramètres orbitaux terrestres, en 
fonction des alternances saisonnières d’humidité et de températures, et même des différences 
d’insolation entre le jour et la nuit (Duchaufour, 2001 ; Monger & Rachal, 2013 ; Quade et al., 2013). 
Les successions à long terme ou saisonnières des assemblages faunistiques et floristiques sont également 
à prendre en compte. S’il ne fait aucun doute que le temps d’altération est un facteur qui conditionne 
fortement le type de sol résultant, il n’est donc pas toujours facile à estimer. 
 
Parmi ces cinq facteurs agissant sur la pédogenèse, la nature de la roche-mère et le relief définissent le cadre 
initial, le climat et les organismes influent sur la vitesse des réactions chimiques, biologiques et physiques et 
donc sur les taux de pédogenèse, et le temps agit sur la durée de l’altération et donc sur la maturité des sols. 
La pédogenèse est d’autant plus complexe que des interactions existent également entre ses facteurs. Le 
schéma suivant (Figure 1-7) résume ces propos. 




Figure 1-7. Schéma des relations entre un sol et les principaux facteurs de pédogenèse. Les traits pleins représentent 
les interactions directes entre ces facteurs et le profil d’altération, à l’inverse des traits pointillés qui traduisent les 
interactions entre les facteurs.  
Enfin, aujourd’hui, l’Homme peut être considéré comme un facteur supplémentaire de pédogenèse 
puisque, de par ses activités agricoles intensives et l’extension des zones urbaines, il modifie l’altération et la 
formation des sols (Dudal, 2004). 2 types de sols liés à cette influence humaine apparaissent d’ailleurs dans la 
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1.3 Du sol au paléosol : développement, "fossilisation" et préservation, cas 
particulier des plaines alluviales. 
Dans cette partie, nous allons voir en détail comment ces différents facteurs interviennent sur la 
formation des sols et leur préservation dans les environnements de plaine alluviale à travers différents 
modèles proposés dans la littérature. Ceci afin de poser les bases théoriques à notre étude des dépôts 
continentaux du bassin de Digne-Valensole et de leur altération. 
Les plaines alluviales sont, pour les hydrologues, des zones inondables en bordure de rivière (Ward, 
1978). Une définition plus communément admise par les sédimentologues est la suivante : zone plane en 
bordure de rivière construite par les dépôts sédimentaires successifs liés aux débordements fluviatiles 
(Nanson & Croke, 1992). 
Ce sont des environnements très complexes pour appréhender la formation des sols et des paléosols, car 
la pédogenèse, les organismes et le temps d’altération sont fortement influencés par la récurrence des dépôts 
fluviatiles. De plus, ceux-ci, présentent une forte hétérogénéité sédimentaire, depuis les dépôts sableux 
grossiers de bordures de chenaux aux alluvions fines de crues (argiles, silts) qui se déposent dans les parties 
distales en passant par les calcaires qui comblent progressivement les lacs et marécages (Miall, 2006), et qui 
constituent autant de matériaux parentaux potentiels. 
1.3.1 Modèles de pédogenèse en plaine d’inondation 
Deux zones sont discernables dans une plaine alluviale, par rapport à la proximité au chenal : une zone 
proximale active, soumise à des dépôts sableux fréquents de débordement (levées) voire à des ruptures de 
berges (crevasse), et une zone distale moins active. Si les dépôts fluviatiles affectent moins régulièrement 
cette zone distale, des crues importantes peuvent l’inonder sur de longues distances et déposer une grande 
quantité d’alluvions fines (Jones, 1975). 
Dans ces milieux, les sols présentent des couleurs variables qui peuvent être reliées aux conditions de 
saturation en eau des sols : des couleurs rouges-ocres témoignent d'un bon drainage, le rouge étant associé à 
l'hématite et au processus de fersiallitisation (Duchaufour, 1982) et l'ocre à la formation de goethite en 
conditions de drainage intermédiaire (Macedo & Bryant, 1987). Des tons gris sombres indiquent en revanche 
une réduction des oxydes de fer liée à des conditions de drainage mauvaises (Bridges, 1973). La maturité des 
profils d’altération n’est pas non plus homogène. Plusieurs modèles ont été établis à partir d’études de sols et 
de paléosols pour expliquer la succession latérale des caractéristiques des profils pédologiques, en particulier 
l’hydromorphie et la maturité, dans ces plaines alluviales : 
• Le premier modèle a été proposé par Freytet & Plaziat (1982) pour expliquer les caractéristiques 
pseudogleyiques de certains sols alluviaux du bassin de Paris et de Mésopotamie notamment (Figure 
1-8, a). Selon celui-ci, ces pseudogleys se forment en période où la nappe phréatique est profonde et 
où des phénomènes de crues entrainent la formation d’une nappe perchée. Les sols adjacents au 
chenal (et situés dans les dépressions) se saturent alors en eau avant que celle-ci ne disparaisse du 
fait de phénomènes d’infiltration et d’évapotranspiration. Ce modèle est particulièrement adapté 
aux climats semi-arides / sub-humides. 
 
• Le second modèle est inspiré des notions de catenas et de toposéquences appliquées à la 
morphologie de la plaine d’inondation (Figure 1-8, b). Les bordures de chenaux étant souvent 
considérées comme les points hauts de la plaine et les parties distales comme des dépressions. Selon 
ce modèle, des sols de plus en plus hydromorphes se forment avec l’augmentation de l’éloignement 
au chenal. Il a été proposé par plusieurs auteurs travaillant sur des séries paléozoïques (Besly & 
Fielding, 1989), mésozoïques (Arndorff, 1993) et cénozoïques (Platt & Keller, 1992 ). 
 
• Un autre modèle fut proposé par Bown & Kraus (1987), d'après l'étude des dépôts alluviaux de la 
formation éocène de Willwood aux Etats-Unis (Wyoming). Selon ces auteurs, les processus 
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autogéniques (migration des chenaux, ruptures de berges, crues) influencent la formation des sols 
en contrôlant la récurrence des dépôts sédimentaires à court terme et la saturation des sols en eau 
(Figure 1-8, c). Ainsi, les dépôts de levées et de crevasses sont caractérisés par une pédogenèse peu 
importante du fait des apports sédimentaires réguliers en bordure de chenal. A l’inverse, la stabilité 
accrue dans les zones distales favorise le développement de sols matures, avec des caractéristiques 
hydromorphes du fait d’une roche-mère constituée de sédiments fins. La notion de "pédofaciès" a 
été introduite pour expliquer cette différenciation latérale (Kraus & Bown, 1988). Si ce modèle de 
référence a été et reste utilisé dans de nombreuses études (Bown, 1990 ; Kraus & Aslan, 1993 ; 
Daams et al., 1996a ; Kraus, 1997 ; Thomas et al., 2002 ; Clyde et al., 2005 ; Bullinger-Weber et al., 
2006 ; Silva & Santos, 2011), quelques critiques ont été émises concernant l’influence du climat qui 
n’est pas assez prise en compte ou la maturité de certains sols nécessitant une période de stabilité 
supérieure à celle observée généralement dans ces milieux où les avulsions sont fréquentes (Wright, 
1992). 
 
 Enfin, un dernier modèle pour expliquer les variations de faciès pédologiques en plaine alluviale a 
été proposé récemment par Licht et collaborateurs (2014), d’après l’étude des paléo-Vertisols 
éocènes de la formation de Pondaung en Birmanie. Dans celui-ci, les variations latérales 
d’hydromorphie des paléosols sont expliquées en grande partie par la granulométrie des dépôts ainsi 
que le microrelief de la plaine d’inondation (Figure 1-8, d). Les dépôts sableux de bordures de 
rivières sont très perméables et représentent des conduits pour le transfert de l’eau de surface dans 
le sol et vers la nappe (Hill, 1996 ; Rassam et al., 2006). Lorsqu’ils se retrouvent entre des dépôts 
argileux (barrières de perméabilité) ils présentent une forte saturation en eau et des caractéristiques 
gleyiques sont observables. Les dépôts argileux plus distaux, imperméables, se retrouvent au-dessus 
du niveau maximum de la nappe phréatique et les sols associés vont présenter des caractéristiques 
pseudogleyiques principalement dans les dépressions où l’eau est maintenue en surface. 
 
L’éhelle de ces modèles varie de quelques dizaines de mètres à plusieurs kilomètres en fonction de la 
surface affectée par les crues (Kraus, 1999), qui est fonction de l’intensité de celles-ci mais aussi de la 
topographie du paysage. Ces quatre modèles soulignent donc l’importance des études 
paléoenvironnementales dans l’utilisation des paléosols pour reconstituer les conditions paléoclimatiques, 
leurs caractéristiques hydromorphes pouvant être liées à un climat humide, mais aussi à leur position dans la 
plaine alluviale. 
 




Figure 1-8. Schémas des quatre modèles permettant d'expliquer les variations des caractéristiques pédologiques en 
plaine alluviale. a) Modèle basé sur les notions de nappe perchée en climat semi-aride à sub-humide, expliquant les 
caractéristiques pseudogleyiques par des saturations temporaires en eau des sols adjacents au chenal (Freytet & Plaziat, 
1982). b) Modèle basé sur le relief et la notion de catena pour expliquer la plus grande maturité et les caractéristiques plus 
hydromorphes des sols de plaine qu’en bordure de chenal (Briesly & Fielding, 1989) ; c) Modèle de pédofaciès, dans lequel la 
diminution de récurrence des dépôts avec l’éloignement explique la plus grande maturité des sols (Bown & Kaus, 1987); 
d) Modèle basé sur la granulométrie des dépôts et la mise en place de barrières de perméabilité pour expliquer les variations 
d’hydromorphie (Licht et al., 2014). 
1.3.2 Formation des paléosols et préservation 
Les modèles abordés précédemment, particulièrement celui de Bown & Kraus (1987), mettent en 
exergue la forte relation entre pédogenèse et sédimentation dans les environnements alluviaux. 
Comme nous l’avons défini précédemment, un paléosol se forme par enfouissement d’un sol, ce qui 
stoppe l’altération (Retallack, 1984). Ce phénomène est particulièrement fréquent en plaine d’inondation, où 
la nature épisodique des dépôts superpose des profils d’altération (Bown & Kraus, 1981). En réalité, il y a une 
certaine rythmicité entre des phases de dépôts abondants et d’autres de non-dépôts, voire d’érosion. En 
2006, Catuneanu propose un résumé de travaux antérieurs (Morrison, 1978 ; Bown & Kraus, 1981 ; Marriott 
& Wright, 1993 ; Kraus 1999) sur ce sujet, des modèles similaires ayant également été proposés par Freytet & 
Plaziat (1982) et Daniels (2003) (Figure 1-9) : 
- En période de sédimentation régulière (A, 1), si le taux est élevé, la pédogenèse ne peut se produire et 
aucun sol ne se forme. Plus ce taux de sédimentation diminue, plus la stabilité du milieu permet 
l’altération des sédiments et la pédogenèse. Les sols vont incorporer constamment du matériel et des 
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profils cumulatifs vont se mettre en place. Les paléosols résultants représentent une seule phase de 
pédogenèse. 
- Si cette sédimentation est épisodique cette fois (A, 2), il n’y a toujours pas de développement de sol 
quand le taux est élevé, mais une diminution des apports peut induire deux types de profils d’altération. 
Des paléosols composés peuvent être observés dans les séries alluviales caractérisées par un équilibre 
entre les taux de dépôt et d’altération. Ceux-ci sont empilés verticalement et séparés par une épaisseur 
minimum de sédiments. Un taux de pédogenèse supérieur au taux de sédimentation donne naissance à 
des profils polyphasés à composites, marqués par une superposition plus ou moins partielle de plusieurs 
phases de pédogenèse. 
- Enfin, hors période de sédimentation intense
 
 (B), si le taux d’érosion est supérieur au taux de 
pédogenèse, aucun sol ne se forme ou n’est préservé. Si la pédogenèse est très active et couplée à des 
phénomènes d’érosion, des sols se créent mais la partie superficielle est souvent tronquée et des 
paléosols incomplets vont être observés dans la série sédimentaire. S’il n’y a pas de dépôt et que 
l’érosion superficielle est presque nulle, comme dans le cas de sols se développant sur des sommets de 
terrasses alluviales, alors des profils très matures se développent. 
 
Figure 1-9. Relation entre les processus de surface et la pédogenèse (modifié d’après Catuneanu, 2006). 
 
Ces alternances de phases de dépôt et de phases d’érosion peuvent être reliées aux variations du niveau 
de base influencées par celles du niveau marin relatif. Plusieurs auteurs ont ainsi intégré les paléosols dans 
des modèles de stratigraphie séquentielle (Legarreta et al., 1993 ; Wright & Marriot, 1993 ; Catuneanu, 2006) 
(Figure 1-10). 
En considérant une position constante du point d’observation par rapport aux chenaux pour éviter les 
biais liés à l’évolution latérale de la pédogenèse, il est possible d’observer des degrés de maturité différents au 
sein des séquences : 
- Les paléosols formés en début de phase transgressive sont relativement bien développés et présentent 
souvent des profils de type cumulatif du fait d’un taux de sédimentation encore peu élevé (Figure 1-9, 
A-1-c). 
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- Des paléosols de plus en plus intercalés entre des dépôts sédimentaires témoignent d’une augmentation 
de la sédimentation du fait d’une élévation du niveau de base. Des profils composites puis composés 
s’observent alors (Figure 1-9, A-2-b, c), et présentent une gleyification systématique en période 
d’inondation maximale où la nappe est au plus haut. 
- Par la suite, la diminution du taux d’élévation du niveau de base et donc de la sédimentation entraîne 
l’évolution inverse, avec une tendance à développer des profils de plus en plus matures car de moins en 
moins fréquemment recouverts par des dépôts sédimentaires (Figure 1-9, B-c). 
- Enfin, des paléosols dont la partie superficielle est tronquée sont synonymes de processus d’érosion 
favorisés par la chute du niveau de base et/ou du niveau de base (Figure 1-9, B-b). La perte 
d’information est de plus en plus importante en se rapprochant du bas niveau marin correspondant à la 
limite de séquence. 
 
Figure 1-10. Modèle général d’évolution verticale des paléosols en fonction du niveau de base (modifié d’après 
Catuneanu, 2006). Dans ce modèle, la maturité des paléosols est reliée au taux de sédimentation, lui-même influencé par le 
taux d’élévation du niveau de base. Abréviations : NMR = Niveau marin relatif, SB = limite de séquence, mfs = surface 
d’inondation maximale, TST = cortège transgressif, HST = prisme de haut niveau marin, LST = prisme de bas niveau 
marin. 
Dans ces séquences, les hiatus sédimentaires qui permettent la pédogenèse sont liés à des processus 
autogéniques, principalement l’avulsion et la migration des chenaux dans la plaine d’inondation. La 
fréquence des avulsions et donc le temps maximum disponible pour la pédogenèse en plaine d’inondation 
varient en fonction du taux d’aggradation, d’érosion et de la charge sédimentaire, du climat, de la végétation 
notamment, mais représentent en moyenne mille à quelques milliers d’années (Bridge & Leeder, 1979 ; 
Stouthamer & Berensen, 2001 ; Arnaud-Fassetta, 2004 ; Karssenberg & Bridge, 2008). 
Paradoxalement, les paléosols les plus développés sont liés aux limites de séquences. Les processus 
d’érosion très importants entraînent la formation de vallées par incision de la série sous-jacente et donc une 
perte d’information, mais des terrasses alluviales se forment en bordure de celles-ci et sont le siège d’une 
pédogenèse intense du fait d’une forte stabilité (taux de sédimentation nul, érosion limitée sur ces hauts 
topographiques). Ces profils pédologiques présentent en général des couleurs oxydées du fait d’un bon 
drainage, la nappe étant au moment de la pédogenèse beaucoup plus basse. Ils témoignent de hiatus 
sédimentaires dont la durée est cette fois contrôlée par des paramètres allogéniques (précession équinoxiale, 
obliquité de l’axe de rotation de la Terre, excentricité de l’orbite de la Terre autour du Soleil), et varie de 103 
à 107 années en fonction du paramètre le plus influant (Summerfield, 1991 ; Miall, 2000). 
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Au cours de cette évolution verticale, les profils pédologiques peuvent être compactés par la charge 
sédimentaire sus-jacente, perdre l’eau de porosité, subir la diagenèse, ou comme nous l’avons évoqué 
précédemment, être tronqués par des processus érosifs (Yaalon, 1971 ; Valentine & Dalrymple, 1976 ; Olson 
et Nettleton, 1998). Si certaines caractéristiques sont très résistantes face à ces phénomènes, à l’instar des 
minéraux latéritiques, des croûtes siliceuses ou calcaires, ou encore des nodules de fer et de calcaire, d’autres 
sont très sensibles aux modifications du milieu après leur mise en place, à l'image de la matière organique, de 
la capacité d’échange cationique, de l’humidité et des sels solubles (Targulian & Goryachkin, 2004 ; Monger 
et Rachal, 2013). 
La modification voire la perte d’information par les processus d’érosion ou de diagenèse lors de 
l’enfouissement sont un obstacle à l’application des classifications pédologiques modernes aux paléosols, qui 
pourraient être utilisées pour appréhender les conditions paléoenvironnementales et paléoclimatiques en 
utilisant le principe d’actualisme (Retallack, 1990 ; Mack et al., 1993 ; Retallack, 1998). Il est donc apparu 
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1.4 La classification spécifique aux paléosols 
La classification proposée par Mack et collaborateurs (1993) est très adaptée à l’étude des paléosols 
préservés dans les séries anciennes car elle est principalement descriptive et directement utilisable sur le 
terrain. Cette classification est basée sur la reconnaissance de six caractéristiques ou processus pédologiques : 
l'horizonation, les conditions redox, la teneur en matière organique, l'altération minérale in situ, 
l'accumulation de minéraux solubles et l'illuviation de minéraux ou composés insolubles. Neuf ordres de 
paléosols sont ainsi définis (Figure 1-11) : 
- Histosols : paléosols riches en MO, préservée sous forme de charbon. 
- Protosols : paléosols peu évolués, à horizonation absente ou peu marquée, pas de charbon. 
- Vertisols : paléosols à horizonation peu marquée et perturbée par des processus pédogénétiques 
comme les alternances de gonflement et de rétractation des argiles de type smectites. Absence de 
charbon. 
- Gleysols : paléosols présentant une couleur sombre (en général gris-noir) liée à une réduction des 
oxydes de fer contenus dans certains horizons du profil en contexte hydromorphe.  
- Calcisols : paléosols présentant des accumulations secondaires de carbonate de calcium de nature 
pédogénétique. L'horizonation est souvent bien marquée, l'oxydation est importante et la matière 
organique n'est pas préservée. 
- Gypsisols : similaires aux calcisols, ils contiennent une accumulation secondaire de gypse. 
- Argillisols : paléosols présentant une illuviation d'argiles. Les profils sont en général bien différenciés. 
- Spodosols : paléosols présentant une illuviation de matière organique et des oxydes de fer et 
d'aluminium. 
- Oxysols : les Oxysols sont des sols dont l'altération minérale est très étendue. 
 
Figure 1-11. Classification des paléosols et clés de détermination (d'après Mack et al., 1993). 
A ces ordres peuvent s'ajouter des qualificatifs pour faire état d'une caractéristique secondaire 
importante (Tableau 1-3) : 




Tableau 1-3. Principaux qualificatifs des ordres de la classification spécifique aux paléosols de Mack et collaborateurs 
(1993). 
D’autres auteurs se sont penchés sur le développement de systèmes de classification spécifiques aux 
paléosols, notamment Nettleton et collaborateurs (1998). Cependant, leur classification se base en partie sur 
des caractéristiques chimiques sensibles aux modifications post-enfouissement comme la capacité d’échange 
cationique, et est donc plutôt adaptée aux paléosols quaternaires. De plus, elle nécessite une approche de 
laboratoire à l’inverse de celle évoqué ci-avant et est donc moins directe. 
Comme nous l’avons vu jusqu’à présent, ces caractéristiques préservées dans les profils d’altération 
anciens sont liées à leur histoire, influencée par des facteurs environnementaux et climatiques. La dernière 
partie de ce chapitre détaille ces propos et décrit l’ensemble des méthodes développées pour accéder à ces 
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1.5 Méthodes d’étude des paléosols dans les reconstitutions 
paléoenvironnementales et paléoclimatiques : état de l’art 
Différentes méthodes permettent d’obtenir des informations, qualitatives ou quantitatives, sur les 
conditions paléoenvironnementales et paléoclimatiques à partir de l’étude des paléosols. Nous les divisons en 
deux types :  
- Les approches descriptives, basées uniquement sur l’observation des caractéristiques des profils 
paléopédologiques sur le terrain et leurs relations avec les dépôts sédimentaires. 
- Les approches analytiques qui nécessitent la mise en place de protocoles expérimentaux. 
Comme cela a été discuté précédemment, toutes ces méthodes sont basées sur l’analogie avec les profils 
pédologiques actuels dans la compréhension des mécanismes de formation, de préservation, mais aussi dans 
le développement des modèles quantitatifs. 
Enfin, l’étude de ces paléoaltérations est fortement dépendante des conditions d’affleurement des séries 
anciennes. Certaines études sont effectuées sur des carottes sédimentaires (Gall, 1994 ; Slate, 1995 ; Li et al., 
2000 ; Sheldon, 2006), mais la dimension latérale de l’évolution des profils pédologiques est moins aisément 
abordable. 
 
1.5.1 Méthodes descriptives 
1.5.1.1 Etude sédimentologique 
Avant d’étudier dans le détail les paléosols, il convient de mener une étude sédimentologique afin de 
reconstituer le cadre paléoenvironnemental du moment de leur formation, pour appréhender les relations 
entre les différentes phases de pédogenèse et les matériaux parentaux. En effet, nous avons vu au cours de la 
partie 1.3 que les sols peuvent présenter une forte variabilité latérale, particulièrement dans les 
environnements de plaines alluviales, du fait de l’hétérogénéité du substrat, de l’instabilité sédimentaire 
importante aux abords des chenaux ou encore de la topographie (Briesly & Fielding, 1989 ; Bown & Kaus, 
1987 ; Catuneanu, 2006 ; Licht et al., 2014). 
Ces études sont également très importantes pour différencier l'influence des variables 
environnementales, qui jouent sur le pédoclimat, et des variables climatiques régionales ou globales qui 
affectent toute une zone géographique, sur les caractéristiques des paléosols qui sont utilisées dans les 
reconstitutions paléoclimatiques. 
Enfin, les études sédimentologiques permettent d’intégrer les séries étudiées dans des modèles de 
stratigraphie séquentielle, auxquels peuvent être également intégrés les paléosols à travers le modèle proposé 
par Catuneanu (2006). 
 
1.5.1.2 Reconnaissance du type de paléosol et étude des caractéristiques pédologiques 
Comme évoqué plus tôt, les paléosols sont repérables à l’affleurement par l’horizonation témoignant de 
la différenciation verticale du matériau soumis à l’altération, des couleurs influencées par les conditions 
d’oxydoréduction ou encore la présence de caractéristiques particulières (manchons racinaires, nodules 
pédogénétiques, traces de rétractation des argiles, etc.). 
Une fois un paléosol identifié au sein d’une série continentale, la reconnaissance du type de profil 
pédologique est la première étape dans ce type d’étude. Elle se base sur l’identification in situ des 
caractéristiques détaillées dans la classification de Mack et al. (1993) (horizonation, MO, conditions redox, 
degré d’altération, illuviation de matériaux et accumulation de minéraux solubles), qui permettent de 
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reconstituer les processus mis en jeu et d’appréhender le pédoclimat, le climat régional, et même le temps de 
pédogenèse. 
 Qualification des paramètres paléoclimatiques : 
En 1994, Mack & James proposent un modèle de répartition latitudinale des paléosols dans lequel ils 
résument les conditions climatiques nécessaires à la mise en place des caractéristiques principales utilisées 
dans la classification de Mack et collaborateurs : 
- La richesse et la conservation de la matière organique qui caractérisent les Histosols sont favorisées en 
climat froid et humide (Haszeldine, 1989). 
- La forte altération des Oxysols est un témoin de températures chaudes et de précipitations abondantes 
sous un climat de type tropical (Tardy, 1993). 
- Les accumulations de minéraux secondaires de nature pédologiques des Gypsisols et Calcisols indiquent 
un climat semi-aride avec une alternance de saisons humides permettant la lixiviation des éléments 
concernés (Ca, S) et de saisons sèches permettant la précipitation des carbonates et minéraux 
évaporitiques. Ces dernières doivent être assez longues, au minimum de 3 mois pour la formation des 
calcrètes pédogénétiques (Wright & Tucker, 1991). Les Gypsisols se forment préférentiellement en 
zone plus aride, avec des précipitations inférieures à 250 mm/an (Watson, 1983) contre 250 à 800 
mm/an pour les Calcisols (Young, 1976 ; Birkeland, 1984), pouvant atteindre 1000 mm/an tout au plus 
(Retallack, 1992a)  
- Les structures vertiques des Vertisols (slickensides) et leurs caractéristiques hydromorphes plus ou 
moins marquées sont également liées à un contraste saisonnier des précipitations et à des variations du 
niveau des nappes sous-jacentes (Kovda, 1996). 
- L’accumulation d’argiles ou de fer et MO par illuviation et chélation, caractéristique dominante 
des Argillisols et Spodosols respectivement, est favorisée sous des conditions de précipitations modérées 
à fortes. De même, les couleurs sombres des Gleysols sont liées à une saturation en eau favorisée sous 
climat humide, avec un faible taux d’évaporation (Mack & James, 1994). 
- Quant à la faible différenciation des Protosols
 Estimation du temps de pédogenèse : 
, les auteurs l’attribuent soit à un milieu instable, soit à un 
climat froid et sec ne permettant pas une altération importante. 
 
La reconnaissance de processus pédogénétiques à travers les caractéristiques principales des paléosols et 
l’étude de leur durée dans l’actuel permettent également d’estimer un temps minimal approximatif de 
pédogenèse et donc de stabilité environnementale. Les travaux de synthèse de Targulian & Krasilnikov 
(2007) sur les temps de formation des horizons diagnostiques de la WRB, liés au temps d’action des processus 
qui les génèrent, peuvent être appliqués aux paléosols dans ce but (Figure 1-12) : 
- La structuration du profil étant un processus rapide, pouvant durer quelques mois à plusieurs dizaines 
d’années, les paléosols à faible horizonation (Protosols) ont, hormis dans le cas d’un permafrost, un 
temps de pédogenèse plus court encore. De même, la gleyification peut se produire très rapidement 
suite à des crues importantes ou répétées. Les paléosols dont il s’agit de la caractéristique principale 
(Gleysols) se serait donc formé dans un temps de cet ordre de grandeur. 
- Les paléosols à profils plus évolués et différenciés présentant un lessivage marqué (Argillisols, 
Spodosols), des accumulations de minéraux secondaires (Calcisols, Gypsisols), ou encore un horizon 
très riche en matière organique (Histosols) sont liés à des processus pédogénétiques dont la durée 
d’action varie de quelques centaines à quelques dizaines de milliers d’années. 
- Enfin, les encroûtements pédogénétiques observés dans les profils des Calcisols et Gypsisols matures 
nécessitent un temps d’altération de plusieurs dizaines de milliers d’années à plusieurs millions 
d’années. L’altération importante et profonde des Oxysols nécessite également un temps important. 




Figure 1-12. Temps caractéristiques des processus pédogénétiques spécifiques (PPS) (modifié d'après Targulian & 
Krasilnikov, 2007) et estimation du temps de pédogenèse des paléosols. 
Différentes formes d’accumulation de CaCO3 peuvent être observées dans l’horizon Bk. Une vision 
traditionnelle consiste à les considérer comme des stades successifs témoignant d’une maturité croissante, ce 
qui en fait des outils particulièrement intéressants pour étudier les durées des processus de pédogenèse mis 
en jeu. 
Cinq à six stades morphologiques ont ainsi été proposés pour décrire cette évolution (Gile et al., 1965 ; 
Bachman & Machette, 1977) : 
- Stade I : filaments fins et/ou fines pellicules autour des éléments détritiques (graviers, galets). 
- Stade II : nodules calcaires indurés plus ou moins abondant, film calcaire plus important en surface des 
galets. 
- Stade III : nodules coalescents dans une matrice enrichie en CaCO3. 
- Stade IV : l’horizon Bk est constitué d’une matrice calcaire qui commence à se cimenter autour des 
nodules encore visibles. 
- Stade V : niveau calcaire massif fortement cimenté (= calcrtète pédogénétique). Un niveau laminaire 
bien développé est souvent présent en surface de celui-ci. Le sixième stade pas toujours pris en compte 
du fait des difficultés à le distinguer de celui-ci présente un calcrète encore plus massif, avec des 
niveaux à pisolithes dûs à des épisodes de bréchification et de reformation. 
En 1975, Leeder se base sur des datations au 14C de terrasses alluviales du territoire nord-américain sur 
lesquels se forment des sols à horizons calciques pour proposer des temps de formation maximum pour ces 
différents stades. Le stade I est ainsi associé à un temps d’altération compris entre 1 et 4,5 ka, le stade II 
apparaît sur des surfaces datées entre 3,5 et 7 ka, le stade III entre 6 et 10 ka, et les horizons pétrocalciques 
sont observés sur des terrasses de 10 ka au minimum. Ceci est en accord avec les résultats d’études plus 
récentes réalisées dans le Sud-Est de l’Espagne, qui donnent un âge compris entre 30 et 207 ka pour des 
paléosols à calcrètes massifs (Candy et al., 2004). 
Bachman et Machette (1985) ont proposé quant à eux des temps de formation beaucoup plus 
importants pour ces sols, à partir de l’étude de Calcisols quaternaires développés sur des matériaux parentaux 
graveleux et non calcaires dans 8 chronoséquences du Sud-Ouest des Etats-Unis. Dans cette région, les 
accumulations carbonatées les moins développées (stade I) ont un âge compris entre 10 et 100 ka, les 
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paléosols avec un Bk noduleux ont un âge compris entre 100 et 200 ka, ceux ayant un Bk de stade III sont 
âgés de 200 à 500 ka, et les plus massifs entre 200 ka et 2 Ma. 
Si les valeurs obtenues par ces derniers auteurs sont probablement surestimées, différents facteurs 
peuvent également expliquer ces différences. En effet, le taux d’accumulation des carbonates de calcium 
pédogénétiques diffère selon la nature du matériau parental (calcaire ou non), les apports de CaCO3 et de 
Ca2+ (contrôlés par les variables climatiques), et par la texture du matériau soumis à l’altération, 
l’accumulation du CaCO3 se produisant plus rapidement dans des substrats perméables (Gile & Hawley, 
1966 ; Leeder, 1975 ; Bachman & Machette, 1985).  
Une fonction a également été proposée pour estimer une durée de pédogenèse à partir de l’étude de la 
taille des nodules calcaires (S, en cm) de 9 sols calciques actuels (< 14 ka) du Nouveau Mexique et de leur 
datation par géochimie isotopique (14C) (Retallack, 2005a) : 
A (en ka) = 3,92 S0,34   (r² = 0,57 et S.E.= 1,8 ka) 
Cependant, il faut rester prudent quant à l’utilisation de cette équation définie à partir d’un faible 
nombre de données (9 sols) et du fait de l’influence des paramètres régionaux cités précédemment.  
Enfin, comme discuté dans la partie consacrée aux facteurs de pédogenèse, le taux de pédogenèse diffère 
selon les moments de la journée, les saisons et les variations climatiques à grandes échelles. Quade et 
collaborateurs (2013) ont remarqué un pic de précipitation du CaCO3 durant les heures et les périodes les 
plus chaudes. D’autres auteurs ont également suggéré un développement des Calcisols principalement 
pendant les périodes interglaciaires où la saisonnalité des précipitations et de l’évaporation est plus marquée 
et l’activité biologique plus intense (Duchaufour, 2001 ; Wright, 2007 ; Candy & Black, 2009). Cette 
discontinuité dans le développement de ces sols doit être intégrée dans des modèles d’estimation de la durée 
de pédogenèse pour éviter des surestimations.  
 
 Quantification des précipitations annuelles et de leur saisonnalité d’après la morphologie de l’horizon 
carbonaté : 
Retallack (2005a) a également proposé deux fonctions reliant la profondeur de cet horizon carbonaté et 
son épaisseur (en cm) mesurables in situ à la quantité de précipitations annuelles moyennes (MAP) et à leur 
saisonnalité (MARP), respectivement : 
[1]  MAP (mm/an) = 137,24 + 6,45 D + 0,013 D²  (r² = 0,52 et S.E.= ± 147 mm) 
[2]  MARP (mm) = 0,79 T + 13,71    (r² = 0,58 et S.E. = ± 22 mm) 
La première fonction est construite sur l’étude de 807 sols distribués autour du monde. Elle fait suite à 
l’observation de Jenny & Leonard (1935) sur la corrélation entre la profondeur des horizons Bk et le volume 
des précipitations qui les avait conduit à proposer une première quantification des MAP à partir de la 
profondeur de l’horizon Bk (Jenny & Leonard, 1935 ; Arkley, 1963 ; Retallack, 1994). 
La seconde équation est basée sur l’observation que les horizons Bk sont plus développés dans les sols 
tropicaux soumis à la mousson que dans les sols post-glaciaires nord américains (Retallack, 1991). Elle a été 
établie à partir de données provenant de 675 profils d’altération actuels. 
L’application de ces climofonctions aux paléosols nécessite de prendre en compte leur compaction liée à 
l’enfouissement sous des sédiments postérieurs. Une méthode semi-quantitative a été proposée pour estimer 
les effets de la compaction et évaluer l’épaisseur réelle des paléosols lorsqu’ils étaient encore fonctionnels 
(Sheldon & Retallack, 2001). Ainsi, le pourcentage de compaction (C) d’un paléosol peut-être calculé en 
utilisant le ratio de densité (en g/cm3) du matériau altéré sur la densité du matériau parental d’un analogue 
actuel (Si) divisé par le même ratio estimé pour le paléosol en question (Sb) : 
C (%) = Si / Sb 
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Une autre équation proposée par les mêmes auteurs inclut le modèle général de Sclater & Christie 
(1980) et se présente sous la forme : 
C (%) = -Si / [F0 / (ekD – 1)] 
Avec D la profondeur d’enfouissement en km, F0 la porosité initiale, et k une constante associée à 
chaque type de sol et de sédiment. 
Ces différents paramètres ont été mesurés et calculés pour les roches sédimentaires marines (Sclater & 
Christie, 1980), pour chaque type de sol de la classification américaine (Sheldon & Retallack, 2001) et pour 
les sédiments de plaine d’inondation (Nadon & Issler, 1997). Ils sont rassemblés dans le tableau 
suivant (Tableau 1-4). 
 
Tableau 1-4. Paramètres de densité, solidité, porosité et constante propre à chaque type de sédiments et sols (USDA, 
1999) utilisés dans les équations de décompaction (d’après Sheldon & Retallack, 2001). 
Il est également préférable d’appliquer les climofonctions basées sur la morphologie de l’horizon 
carbonaté à des paléosols à horizons carbonatés modérément développés (nodules, stades II à IV), les 
calcrètes massifs pouvant, comme nous l’avons vu précédemment, enregistrer une histoire longue et 
potentiellement complexe (Retallack, 2005a).  
Enfin, des études ont montré que la profondeur de l'horizon carbonaté peut être influencée par la 
pression de CO2 atmosphérique et l’application à des paléosols datant de périodes à forte concentration en 
CO2 dans l’atmosphère comme la fin du Précambrien, l’Ordovicien-Silurien et le Jurassique-Crétacé peut 
induire des biais dans les résultats (Ekart et al., 1999 ; Cotton & Sheldon, 2012). Ce dernier problème 
potentiel est cependant minimisé dans notre cas car la fin du Cénozoïque (au moins les 30 derniers Ma) est 
marquée par une pCO2 relativement stable à l’échelle des temps géologiques avec seulement des variations 
de quelques dizaines de ppm pour des valeurs comprises entre 100 et 300 ppm (Pagani et al., 1999 ; Pagani, 
2002 ; Demicco et al., 2003 ; Tipple et al., 2010). 
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1.5.2 Méthodes analytiques 
1.5.2.1 DRX , composition de la roche totale et étude des minéraux argileux 
 
 Composition minéralogique de la roche totale : 
Les analyses d’échantillons de paléosols par diffraction des rayons X permettent d’abord de caractériser la 
composition minéralogique de la roche totale. L’étude détaillée de celle-ci le long des profils d’altération 
anciens permet une meilleure compréhension des processus de pédogenèse et donc des conditions 
paléoclimatiques et paléoenvironnementales : 
- Le lessivage et la lixiviation de certains matériaux (plagioclase, carbonates, argiles, etc.) peuvent ainsi 
être déduits et quantifiés s’ils sont absents des horizons superficiels mais présents plus bas dans le profil 
(Muhs et al., 2008a ; White & Shiebout, 2008 ; Shen et al., 2012).  
- Des pics de carbonates ou d’argiles dans certains horizons indiquent des accumulations et 
éventuellement des précipitations ou authigenèses (Kessler et al., 2001), et des teneurs importantes de 
quartz ou de calcite dans l’horizon superficiel avec une décroissance dans les horizons sous-jacents 
peuvent suggérer une origine éolienne pour ces constituants (Muhs et al., 2008b ; Shen et al., 2009 ; 
Muhs et al., 2012). 
- Dans les séries alluviales, l’étude de l’évolution verticale et latérale de cette composition minéralogique 
permet également de reconstituer les relations entre les paléosols et les dépôts sédimentaires (Pe-Piper 
et al., 2005 ; Gastaldo et al., 2009). Ces analyses XRD permettent également l’identification des oxydes 
de fer et de manganèse, qui constituent de bons témoins des conditions de drainage des paléosols (cf. 
parties 1.2.3.1 & 1.3.1) (Ortega-Guerrero et al., 2004 ; Deng et al., 2006 ; Kraus & Hiasotis, 2006 ; Kraus 
& Riggins, 2007). 
 
 Etude des minéraux argileux : 
Dans des échantillons de paléosols, il est également possible d’isoler la fraction argileuse (grains de 
diamètre inférieur à 2 µm, Soil Survey Staff, 1975). Ces minéraux argileux sont des silicates d’aluminium plus 
ou moins hydratés à structure en feuillets et de formule générale ((Si4-x, Alx)O10(Al2-y,Mgy)(OH)2)Kx+y. 
Selon Millot (1965), les argiles qui composent les profils d’altération ont trois origines possibles : 
- Elles peuvent être simplement héritées du matériau parental. 
- Elles peuvent être liées à des transformations d’autres phyllosilicates, à l’image des smectites, de 
formule (Al,Mg)6((Si,Al)4O10)3(OH)6-nH2O qui dérivent des illites 
((K,H3O)(Al,Fe,Mg)2(Si,Al)4O10(OH)2(H2O)) par pertes de potassium, les vermiculites ((Mg,Ca)0-
7(Mg,Fe,Al)6(Al,Si)8O22(OH)4.8H2O)) étant un stade intermédiaire. Ces smectites se forment 
préférentiellement dans les sols mal drainés, à pH élevé, avec une forte activité de la silice et des cations 
basiques (Borchardt, 1989). 
- Ces argiles peuvent également être néoformées, comme la montmorillonite ((Na,Ca)0-
3(Al,Mg)2Si4O10(OH)2,nH2O) ou la kaolinite (Al2Si2O5(OH4) qui se retrouvent respectivement dans des 
sols alcalins ou acides soumis à un lessivage important induisant l’accumulation de silice et 
d’aluminium. La kaolinite se forme dans les sols bien drainés et acides avec donc une action modérée de 
la silice et une très faible activité des cations basiques (Dixon, 1989). Elles sont souvent associées à des 
oxydes et hydroxydes de fer comme la goethite, l’hématite et la gibbsite (Bardossy et al., 1977 ; Tardy et 
al., 1990). 
Pedro (1964), quant à lui, avance deux processus impliqués dans la formation des argiles dans les profils 
pédologiques ; l’acidolyse et l’hydrolyse : 
- L’acidolyse se produit sous conditions de pH inférieur à 5. Si elle est limitée, des Al se fixent entre les 
feuillets. Si elle est totale, elle provoque la solubilisation de tous les minéraux sans précipitation d’Al. 
Ce processus se produit préférentiellement en climat tempéré froid. 
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- L’hydrolyse se produit sous pH compris entre 5 et 9,6. Si elle est partielle, des smectites se forment. Si 
elle est totale, elle supprime tous les éléments du profil et la kaolinite peut précipiter. Ce processus est 
très intense en climat tropical chaud et humide. 
Duchaufour (1960) rajoute que la néoformation est typique de climats tropicaux où l’altération 
géochimique domine, alors que les transformations sont plus importantes en climat tempéré ou l’altération 
biochimique est marquée. 
La reconnaissance de ces argiles et des processus conduisant à leur formation dans les paléosols constitue 
donc un argument supplémentaire dans les reconstitutions des environnements et climats anciens. Une 
abondance de micas et d’illites hérités témoignent d’une altération peu marquée caractérisant des paléosols 
peu évolués du fait d’un temps de pédogenèse limité et/ou d’un climat froid et sec. Avec l’augmentation des 
conditions d’humidité et des températures et une plus grande stabilité environnementale, chlorites et 
niveaux mixtes de phyllosilicates (interstratifiés), vermiculites, smectites, et enfin kaolinites se retrouvent 
successivement dans les profils (Jackson, 1964 ; Pedro, 1982 ; Wilson, 1999). Certaines argiles se formeraient 
également sous climat semi-aride, à l’instar des palygorskites, qui sont des argiles magnésiennes 
((Mg,Al)2Si4O10(OH)4(H2O)) dont la formation est par certains auteurs reliée à des fluctuations de la limite de 
pénétration des eaux de pluie du fait d’alternances de périodes favorisant l’’infiltration de l’eau et de périodes 
de forte évaporation, des solutions enrichies en Si et Mg, et un temps de formation important (Colson et al., 
1998).  
La figure suivante (Figure 1-13) peut être utilisée pour appréhender grossièrement les conditions 
paléoclimatiques à partir du type d’argile dominant dans les profils de paléosols : 
- des paléosols composés uniquement d’argiles héritées sont typiques de climats très secs de taïga (froid) 
ou de désert (chaud). 
- un mélange d’argiles héritées et néoformées atteste de conditions de températures et de précipitations 
plutôt moyennes. 
- une association de smectites et de palygorskites témoigne d’un climat semi-aride et assez chaud de type 
méditerranéen  à semi-aride désertique. 
- enfin, un mélange de smectite et de kaolinite peut suggérer des conditions chaudes mais peu humides, 
alors que si la kaolinite est seule, elle résulte, comme évoqué précédemment, d’un lessivage important 
sous climat de type tropical. 
 
 
Figure 1-13. Modèle reliant la minéralogie argileuse dominante dans des profils paléopédologiques aux conditions 
paléoclimatiques (température et précipitations annuelles moyennes) (modifié d’après Thiry, 2000). 
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1.5.2.2 Géochimie isotopique des nodules carbonatés 
L’étude de la composition isotopique des nodules calcaires des paléosols est particulièrement 
intéressante pour appréhender le milieu et le climat au moment de leur précipitation, car ils sont constitués 
d’atomes de carbone et d’oxygène dont les proportions d’isotopes stables (principalement 12C, 13C et 18O, 16O) 
sont intimement liées aux conditions physico-chimiques qui régnaient lors de leur formation, sous réserve 
d’une diagenèse inexistante ou limitée (Cerling, 1984 ; Budd et al., 2002). 
La notation delta est utilisée pour exprimer le rapport isotopique entre l’isotope lourd et le léger d’un 
échantillon et le standardiser : 
δ18O = [(18O/16O)ech – (18O/16O)std] / (18O/16O)std 
δ13C = [(13C/12C)ech – (13C/12C)std] / (13C/12C)std 
Pour l’oxygène, les standards PDB (Pee Dee Belemnite) ou SMOW (Standard Mean Ocean Water) sont 
utilisés selon que l’on étudie une phase solide ou liquide, respectivement. Pour le carbone, c’est le PDB. 
 
 Isotopes de l’oxygène : 
Une partie de l’oxygène des carbonates pédogénétiques provient des eaux de pluie qui se sont 
infiltrées à travers le profil d’altération.  
La composition isotopique de ces eaux est principalement influencée par les températures annuelles 
moyennes de l’air, qui jouent sur les phénomènes d’évaporation et de condensation (Dansgaard, 1964). 
Au cours de l’évaporation des océans de régions chaudes, la proportion de 16O par rapport au 18O dans 
l’eau atmosphérique augmente. De même, la diminution de température vers les hautes latitudes 
participe à l’appauvrissement de la vapeur d’eau en 18O du fait de la condensation et des précipitations 
(Siegenthaler, 1979 ; Siegenthaler & Oeschger, 1980). La saisonnalité de cette température influence 
également le fractionnement isotopique de l’oxygène. En saison froide, d’avantage de 18O parvient au 
sol sous forme de précipitations alors qu’en saison chaude les nodules incorporent d’avantage de 16O 
(Cerling, 1984 ; Quade et al., 1989 ; Cerling & Quade, 1993). 
Dworkin et al. (2005) ont proposé d'utiliser une relation empirique entre la température moyenne 
annuelle de l'air en surface et le δ18O de la calcite pédogénétique définie par Cerling & Quade (1993) 
pour reconstituer les paléotempératures à partir de la composition isotopique des nodules carbonatés 
des paléosols : 
MAT (°C) = (δ18Ocontinental calcite + 12,65) / 0,49   (r² = 0,5, δ18O en ‰, PDB) 
Cependant, l'évaporation qui affecte la valeur du ratio en diminuant la proportion d’isotopes légers 
(Cerling & Quade, 1993 ; Rossinsky & Swart, 1993 ; Kanner et al., 2014) n'est pas prise en compte dans 
cette équation et celle-ci doit encore être améliorée (Sheldon & Tabor, 2009). D’autres facteurs 
influencent encore la composition isotopique de l’oxygène des carbonates continentaux. Par exemple, 
le déplacement des masses d’air des zones côtières vers l’intérieur des terres contribue à un 
enrichissement en isotopes lourds de l’eau de pluie et donc des nodules (Lécolle, 1983, 1985). 
L’altitude de précipitation des carbonates continentaux influence également leur composition 
isotopique, des gradients moyens de – 2 à -4,1 ‰ / 1000 m ayant été calculés pour le δ18O 
(Siegenthaler, 1979 ; Quade et al., 1989 ; Chamberlain & Poage, 2000). Quade et collaborateurs (1989) 
ont proposé les relations suivantes entre le δ18O de carbonates pédogénétiques des Etats-Unis (southern 
Great Basin) et leur altitude (Z, en m) : 
δ18O = -4,48 – 3,00 x 10-3 x Z  (r² = 0,71) (matériau parental carbonaté) 
δ18O = -1,85 – 4,69 x 10-3 x Z  (r² = 0,85) (matériau parental non carbonaté) 
δ18O = -3,20 – 3,74 x 10-3 x Z  (r² = 0,77) (moyenne) 
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Ce gradient est aussi plus important en régions froides que chaudes (Rozanski et al., 1992, 1997) et 
varie également en fonction de la face exposée aux pluies, de l’évaporation et de la saisonnalité qui 
déterminent avec la porosité des sols la profondeur d’infiltration des eaux de pluies. Rowley & Garzione 
(2007) ont proposé un gradient moyen de 3,6 ‰ / 1000 m en prenant en compte cette 
thermodépendance. 
 
 Isotopes du carbone : 
La composition isotopique du carbone des carbonates de calcium pédogénétiques est en équilibre 
avec le CO2 du sol. Celui-ci est lié au CO2 atmosphérique et au CO2 dit respiré, transformé par la 
végétation et les bactéries au cours des réactions métaboliques comme la respiration et la dégradation 
de matière organique (Cerling, 1984 ; Cerling et al., 1989 ; Quade et al., 1989 ; Cerling, 1991 ; Cerling & 
Quade, 1993 ; Bowen & Beerling, 2004). 
δ13Ccarbonates pédogénétiques  δ13CCO2 sol 
δ13CCO2 sol = δ13CCO2 resp + δ13CCO2 atm 
                  (-13 à -30 ‰)        (-6 à -8 ‰) 
Les flux de ces différentes composantes ont été expliqués par des processus de diffusion de ce gaz à 
travers le sol selon le modèle de Cerling (1984). 
Les différents coefficients de diffusion du 13CO2 et du 12CO2 (ratio D13/D12 = 1,0044) contribuent à 
une valeur plus élevée du δ13CCO2 sol que du δ13CCO2 resp (d’environ 4,4 ‰) en profondeur. De plus, la 
valeur du fractionnement à l’équilibre entre le CO2 sol et le CaCO3 est comprise entre -9,8 et -12,4 ‰ en 
fonction de la température (Deines et al., 1974). Le δ13CCaCO3 est donc supérieur d’environ 14 à 17 ‰ au 
δ13CCO2 resp.  
Dans l’Actuel, la composition isotopique des nodules calcaires pédogénétiques est donc en général 
supérieure à -14 ‰ et dépend principalement du type de végétation se développant sur le sol (C3/C4) 
(Quade et al., 1989 ; Cerling, 1991 ; Cerling & Quade, 1993 ; Cerling et al., 1993 ; Ehleringer, 1993 ; 
Tipple & Pagani, 2007) : 
- les plantes de type C3 (plupart des plantes à fleurs, arbres, et herbes) incorporent 
préférentiellement du 12C lors des réactions de photosynthèse ce qui conduit à un δ13Cresp très 
négatif, de l’ordre de -20 à -35 ‰ (Smith & Epstein, 1971 ; Deines, 1980 ; O’Leary, 1988) et donc à 
un δ13CCaCO3 compris entre -14 et -8 ‰. Les valeurs les plus positives témoignent d’un milieu 
relativement aride, les plantes soumises à un stress hydrique étant moins sélectives vis-à-vis des 
isotopes du carbone ; 
- les plantes en C4 (graminées, euphorbiacées, herbes de savanes et des grandes prairies) sont dotées 
d’une très bonne capacité d’assimilation du CO2 et font peu de discrimination des isotopes du 
carbone. Le δ13Cresp résultant est donc plus important, compris entre -10 et -14 ‰ (Smith & 
Epstein, 1971), et le δ13CCaCO3 des sols associés à ce type de plantes est donc généralement supérieur 
à -4 ‰ et peut atteindre des valeurs positives de l’ordre de 2 ‰ ; 
- des valeurs intermédiaires indiquent des mélanges d’assemblages C3 et C4 ou bien des plantes de 
type CAM (cactus, kalanchoe, etc.).  
Il est donc possible de reconstituer le type de végétation associé à un paléosol, ce qui permet 
d’appréhender les conditions paléoenvironnementales et paléoclimatiques. Les plantes C3 se 
développent en effet préférentiellement sous climats tempérés et dans un environnement suffisamment 
riche en eau, alors que les plantes C4 croissent principalement dans des milieux chauds et arides 
(Cerling, 1984 ; Pearcy & Ehleringer, 1984). Si jusqu’à récemment, les plantes C4 n’étaient connue dans 
le registre fossile que depuis environ 15,3 millions d’années (Morgan et al., 1994 ; Latorre et al., 1997), 
Tipple et Pagani (2007) ont fait état de conditions favorables à leur développement dès la fin de 
l’Oligocène, et Urban et collaborateurs ont finalement découvert des grains de pollens associés à ce type 
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de végétation dans des dépôts lacustres et marins peu profonds d’Europe occidentale datés de 
l’Oligocène inférieur (Urban et al., 2010). 
Il faut cependant utiliser des profils témoignant de taux de respiration modérés à élevés et n’ayant 
pas été affectés par la diagenèse qui a tendance à uniformiser toutes les valeurs (Cerling, 1984 ; 
Lohmann, 1988). De plus, les nodules analysés doivent être prélevés au moins 50 cm sous la surface, 
cette profondeur étant considérée comme la limite d’influence de l’atmosphère au-delà de laquelle la 
pCO2 est constante, le taux de respiration est stable, et le CO2 produit par la décomposition de la MO et 
la respiration des racines est le paramètre qui influence le plus le δ13CCO2 sol (Quade et al., 1989). Enfin, 
la composition isotopique du CO2 atm a varié au cours du temps et il est donc nécessaire de se baser sur 
des reconstitutions de ce paramètres pour ce type d’étude (Ekart et al., 1999 ; Tipple & Pagani, 2007 ; 
Tipple et al., 2010). 
D’autres paramètres influencent la composition isotopique des carbonates de calcium 
pédogénétiques : 
- Avec une élévation d’altitude, d’avantage de 12C est incorporé dans les sols, ce qui contribue à une 
baisse du δ13CCaCO3, d’autant plus que la diminution de température associée favorise les plantes en 
C3. Quade et collaborateurs (1989) ont calculé, tout comme pour le δ18O, des relations liant le δ13C 
et cette altitude (Zmsl : élévation au-dessus du niveau de la mer moyen) : 
δ13CCaCO3 = 3,59 – 4,60 x 10-3 x Zmsl   (r² = 0,93) (matériau parental carbonaté) 
δ13CCaCO3 = 2,41 – 4,73 x 10-3 x Zmsl   (r² = 0,89) (matériau parental non carbonaté) 
- La température a également une influence, le couple calcite-CO2 ayant un coefficient de 
fractionnement thermodépendant, avec une variation du δ13C de -1 ‰ / 10 °C (Romanek et al., 
1992 ; Cerling, 1999). Cependant, le CaCO3 pédogénétique se forme dans une gamme de 
températures annuelles moyennes comprises entre 10 et 35 °C mais principalement pendant la 
saison chaude, ce qui limite cette influence (Cerling, 1992). 
- La pression de CO2 atmosphérique influence également la composition isotopique des carbonates 
pédogénétiques, puisqu’elle peut être calculée (en ppmV) par la formule suivante développée 
d’après le modèle de diffusion de Cerling (Cerling, 1991) : 
P(CO2)atm = P(CO2)resp (δ13Csol – 1,0044 δ13Cresp – 4,4) / (δ13Catm - δ13Csol) 
P(CO2)resp peut être évaluée par cette équation :    ϕs (z) étant la 
production de CO2 à la profondeur z et Ds le coefficient de diffusion du CO2 du sol. 
 
Ce paramètre a été également relié à la profondeur en cm de l’horizon carbonaté (Dc) ou gypseux 
(Dg) par ces deux équations (Retallack, 2009) : 
P(CO2)resp = 66,7 Dc + 588  P(CO2)resp = 42,3 Dg + 73,3 
δ13Csol est mesuré par l’analyse des nodules. 
δ13Cresp correspond au δ13C de la matière organique contenue dans les nodules. 
δ13Catm est calculé par l’équation suivante : δ13Catm = (δ13CMO nodules + 18,7) / 1,1 (Arens et al., 2000). 
Cette pression est influencée par la porosité du profil d’altération qui joue sur la diffusion du gaz 
dans celui-ci. Pour une valeur donnée de δ13C, plus la porosité est importante, plus la pCO2 
atmosphérique est minimisée (Cerling, 1991). 
D’autres variables interviennent sur cette pCO2, comme la période de croissance des plantes et le 
type de biomasse dans le sol, la période de précipitation des carbonates de calcium, la température, 
etc. (Cerling & Quade, 1993 ; Cerling, 1999). 
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Si ce paramètre ne traduit pas directement les conditions paléoclimatiques, il contrôle la 
répartition du CO2 dans les différents réservoirs du cycle du carbone et peut, entre autre, 
influencer les températures lorsqu’il se retrouve en masse dans l’atmosphère (Ekart et al., 1999). 
 
 Croisement δ18O/ δ13C : 
Le croisement des données de δ18O et δ13C des carbonates pédogénétiques permet également de 
définir les conditions paléoenvironnementales. Cerling (1984) a défini plusieurs domaines de formation 
des carbonates pédogénétiques en fonction des valeurs obtenues (Figure 1-14) : continental (A), côtier 
(B), zone de mousson (C) et périglaciaire (D). 
Ce travail a servi de référence à plusieurs études paléoenvironnementales basées sur les carbonates 
des paléosols (Cerling et Quade, 1993 ; Quade & Cerling, 2007 ; Cojan et al., 2013). 
 
 
Figure 1-14. Diagramme croisé δ18O/ δ13C et domaine de croissance des carbonates pédogénétiques (modifié d'après 
Cerling, 1984). 
 
 Géochimie des isotopes associés : 
Une méthode supplémentaire basée sur la composition isotopique de carbonates a récemment été 
développée d’après l’étude de sols actuels, principalement dans le but de reconstituer des 
paléotempératures. Elle est basée sur l’étude de la distribution des isotopologues, variantes d’une même 
molécule différant par la composition isotopique des atomes qui les constituent (Ghosh et al., 2006 ; 
Eiler, 2007). Le principe du (paléo)thermomètre est simple : un refroidissement favorise l'association 
des isotopes lourds 18O – 13C. 
Une première équation liant cette composition isotopique et la température a été proposée par 
Ghosh et collaborateurs (2006) à partir de l’étude des températures de croissance de carbonates 
organiques et inorganiques : 
Δ47 = 0,0592 x 106 x T°C(47)-2 - 0,02     (T en kelvin, r² = 0,94, S.E. = ± 2 °C) 
Δ47 étant l’enrichissement (en ‰) en 13C18O16O par rapport à une distribution stochastique. 
Si cette première équation présente l'avantage de s'affranchir du δ18O de l'eau dans laquelle le 
CaCO3 précipite et semble insensible aux effets vitaux (Eiler, 2011), plusieurs auteurs remettent en 
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cause son application aux carbonates pédogénétiques contenus dans les paléosols, les effets d'ombre ou 
d'exposition au soleil, la profondeur de précipitation des carbonates et la saisonnalité étant considérés 
comme des biais potentiels (Passey et al., 2010 ; Peters et al., 2012 ; Quade et al., 2013). 
Une équation dédiée spécifiquement aux paléosols carbonatés  prenant en compte ces paramètres à 
donc ensuite été proposée à partir de l’étude d’analogues actuels d’Amérique du Nord et d’Asie pour 
estimer les températures moyennes annuelles de l’air (Quade et al., 2013) : 
MAAT (°C) = 1,20 T°C(47)0 - 21,72  (r² = 0,92) 
T°C(47)0 étant la température de l'air effective (requise à chaque site pour approcher la valeur de 
T°C(47) obtenue avec l'équation générale). Elle permet de corriger la valeur obtenue par l'équation de 
Ghosh et collaborateurs, et est applicable aux paléosols ayant des profils simples et enfouis à de faibles 
profondeurs permettant une diagenèse et une compaction limitées. 
Une seconde équation liant ce T°C(47) aux températures mensuelles les plus chaudes est proposée 
par ces auteurs : 
WAMT (°C) = 1,13 T°C(47)0 – 10,81  (r² = 0,89) 
Cette nouvelle méthode apparaît donc très prometteuse pour les reconstitutions paléoclimatiques à 
partir des paléosols carbonatés. Toutefois, elle est encore en phase de développement, les effets de la 
saisonnalité ne sont pas encore bien pris en compte et les protocoles expérimentaux doivent être 
améliorés et automatisés (Quade et al., 2013). 
1.5.2.3 Géochimie des éléments majeurs 
Dans les sols et paléosols, les éléments majeurs sont principalement des alcalins et alcalino-terreux 
comme le sodium, le magnésium, le potassium et le calcium, des métaux de transition tels le titane, le 
manganèse et le fer, mais aussi d’autres éléments comme l’aluminium, le silicium, l’oxygène et de faibles 
quantités de manganèse et éventuellement de phosphore. 
D’abord étudiées pour caractériser l’évolution de ces profils d’altération et les différencier, les teneurs et 
distributions de ces éléments ont ensuite été utilisées comme indices chimiques du degré d’altération avant 
d’être intégrées dans des climofonctions. 
Par convention, les teneurs en éléments majeurs sont exprimées en oxydes et les pourcentages massiques 
sont convertis en moles avant de résoudre les équations afin de les comparer dans des proportions 
stœchiométriques (Retallack, 1997, 2001). 
 
 Eléments majeurs et processus pédogénétiques : 
Relativement tôt dans l’histoire de la pédologie (Marbut, 1935), des auteurs ont proposés des ratios 
basés sur les teneurs élémentaires et leurs distributions au sein des profils pédologiques pour 
caractériser les processus ayant influencé la formation des sols (Tableau 1-5). 
De manière générale, ces ratios font intervenir des éléments mobiles, principalement les cations 
basiques, et des éléments plus réfractaires à l’altération que sont le Ti et l’Al, afin d’appréhender les 
pertes et accumulations élémentaires dans les différents horizons (Marbut, 1935 ; Li, 2000 ; Retallack, 
2001 ; Sheldon & Tabor, 2009). 
- Ainsi, la perte des bases par lixiviation peut être évaluée en comparant la somme des cations 
basiques (CaO, MgO, Na2O, K2O) et le TiO2 ou l’Al2O3. Les accumulations ou pertes d’éléments 
alcalins et des alcalino-terreux peuvent aussi être étudiées séparément. 
- Le rapport Al2O3/SiO2 traduit l’accumulation progressive d’aluminium lors de la formation des 
minéraux argileux. 
- Le processus de gleyification peut également être abordé, avec le ratio FeO/Fe2O3. 
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- Enfin, le type d’altération dominant peut également être étudié en comparant les teneurs de TiO2 et 
d’Al2O3, le premier élément étant plus sensible à l’altération physique et le second à l’altération 
chimique. 
 
Tableau 1-5. Principaux ratios d'éléments majeurs utilisés dans la compréhension des processus pédogénétiques 
(synthèse dans Sheldon & Tabor, 2009). 
 
 Caractérisation du degré d’altération : 
Ces ratios élémentaires peuvent également être utilisés pour caractériser les degrés d'altération et 
de lessivage des profils pédologiques actuels et anciens (Tableau 1-6).  
L'indice chimique d'altération (CIA) est le premier à avoir été développé pour exprimer la 
dégradation des feldspaths, minéraux les plus labiles de la partie superficielle de la croûte terrestre, 
principalement constituée de roches silicatées (Nesbitt & Young, 1982). Il se base sur le rapport entre 
l'aluminium et les bases qui constituent ces minéraux, à savoir le calcium, le sodium et le potassium. Il 
est en général calculé après décarbonatation afin de prendre en compre uniquement le Ca associé à ces 
feldspaths.  
Certains auteurs ont ensuite proposé de retirer le potassium de l'équation car cet élément peut être 
affecté par du métasomatisme lors de la diagenèse (Harnois, 1988; Maynard, 1992) : le CIA-K, ou indice 
chimique de lessivage, a ainsi été formulé. 
Par la suite, d'autres indices d'altération ont été développés, comme le proxy chimique d'altération 
(CPA) servant à caractériser la dégradation des plagioclases (Cullers, 2000), qui est une version encore 
simplifiée du CIA-K duquel le calcium est retiré, et le CALMAG, similaire au CIA-K mais avec 
remplacement du Na2O par MgO permettant de caractériser l’altération des Vertisols (Nordt & Driese, 
2010). 
Quelques indices diffèrent tout de même du CIA, comme les indices de lessivage des granites WI-1 
et WI-2 (Darmody et al., 2005) qui font intervenir les teneurs de silicium et de calcium divisées par 
celle du fer, du titane et de l’aluminium pour le second, ou encore le PWI (Indice de lessivage des 
paléosols), version modifiée d’un indice proposé par Parker (1970) pour les roches silicatées, adaptée 
aux sols riches en argiles formés sous couvert forestier. Ce dernier associe les teneurs des 4 cations 
basiques à leurs forces de liaison (Gallagher & Sheldon, 2013), celle-ci conditionnant la sensibilité des 
molécules à l’altération. 
 
Tableau 1-6. Principaux indices chimiques d'altération et de lessivage. 




 Climofonctions basées sur la géochimie des éléments majeurs : 
Parce que, comme nous l’avons vu plus tôt, l’altération pédogénétique est fortement influencée par 
les conditions climatiques, plusieurs auteurs ont développé des climofonctions basées sur certains de ces 
indices à partir de l’étude de sols actuels afin de les appliquer aux paléosols et aux reconstitutions 
paléoclimatiques. 
 
 Reconstitution des précipitations annuelles moyennes : 
- Les premières climofonctions sont proposées par Sheldon et collaborateurs (2002), à partir de 
données géochimiques et pédologiques de 126 sols actuels nord américains principalement 
développés sur des roches endogènes (basaltes et granites) recueillies par Marbut (1935) :  
[1]  MAP (mm/an) = 221 exp0,0197 x (CIA-K)                         (r² = 0,72, S.E. = ± 181 mm/an) 
   ou MAP (mm/an) = 14,265 CIA-K – 37,632               (r² = 0,73) 
       [2]  MAP (mm/an) = -259,3 ln (Σ bases/Al2O3) + 759 
                                                                                                        (r² = 0,66, S.E. = ± 235 mm/an) 
Ces climofonctions sont établies sur la composition des horizons de subsurface Bw (différencié 
de l’horizon C par sa couleur, illuviation faible) ou Bt (illuviation d’argiles), considérés pour être les 
meilleurs témoins des processus d'équilibre et peu influencés par les processus cinétiques grâce à un 
temps de formation important qui réduit l'impact des évènements climatiques à court terme. 
- La première relation [1] existe sous forme exponentielle ou linéaire, elle intègre le CIA-K de 
Maynard (1992). 
- La seconde équation [2] utilise le ratio bases/aluminium. 
Ces deux fonctions ne sont pas applicables à des profils d’altération se développant ou s’étant 
développés avec une saturation en eau, sur des dunes, des falaises ou dans des régions montagneuses, 
ou encore aux latérites du fait des possibles modifications structurales, des apports éoliens, dûs au 
runoff, ou gravitaires, ou d’une altération trop importante, respectivement. Leur utilisation sur des 
paléosols avec des minéraux carbonatés ou évaporitiques proches de la surface est également à 
proscrire. Prochnow et collaborateurs (2006) confirment qu'elles ne peuvent être utilisées sur des 
paléosols présentant des nodules carbonatés ou plus de 5 % de CaCO3, car cela conduit à une sous-
estimation systématique des MAP. 
Enfin, si la robustesse de la première climofonction a été confirmée par des comparaisons avec 
les données basées sur les études paléobotaniques dans le Cénozoïque (Sheldon et al., 2002; Hamer 
et al., 2007a; Hamer et al., 2007b; Retallack, 2007; Sheldon, 2009; Sheldon et al., 2009), la seconde 
équation reste moins utilisée à cause de sa plus faible précision (Sheldon & Tabor, 2009). 
Si ces premières équations peuvent s’appliquer à plusieurs types de paléosols, les auteurs 
proposent également une équation spécifique aux sols de prairies riches en MO et se développant 
sur des matériaux parentaux riches en bases [3]. A noter que ce type de sol est lié à l’apparition des 
herbacées et ne se retrouve dans les séries sédimentaires qu’à partir du Cénozoïque. L’équation est la 
suivante : 
[3]   MAP (mm/an) = -130,93 CaO/Al2O3 + 467,4  (r² = 0,59) 
Cette climofonction fait intervenir le ratio CaCO3/Al2O3, les auteurs se basant sur un lessivage 
du Ca dominant dans ces sols en zone humide alors que l’accumulation (dont la source principale est 
les poussières éoliennes) et la lixiviation jouent un rôle plus important en zones arides. 
Enfin, Nordt & Driese (2010) constatent que l’équation [1] de Sheldon et collaborateurs (2002) a 
souvent été appliquée à des paléo-Vertisols, riches en argiles héritées et fréquents dans les strates 
alluviales. Cependant, ils remarquent une sous-estimation systématique des MAP à partir de l’étude 
Chapitre 1 : Paléosols, notions générales 
54 
 
de 14 Vertisols actuels du Texas, et proposent alors une climofonction spécifique à ce type de sols 
[4], basée sur le CALMAG : 
[4] MAP (mm/an) = 22,69 x CALMAG - 435,8              (r² = 0,90, S.E. = ± 108 mm/an) 
Cette fonction serait aussi applicable à des paléosols plus riches en carbonate de calcium, et s’est 
avérée plus en accord que l’équation [1] avec les observations de terrain concernant le régime 
d'humidité de ces paléosols lors d’une application au Paléogène de Fort Union et de la Willwood 
Formation (USA) (Adams et al., 2011). 
 
 Reconstitution des températures annuelles moyennes : 
- De même que pour les MAP, Sheldon et collaborateurs (2002) ont proposé plusieurs fonctions 
pour estimer les températures annuelles moyennes à partir de ratios de teneurs d’éléments majeurs 
composant les profils pédologiques : 
[5] MAT (°C) = -18,5 [(K2O+Na2O)/Al2O3] + 17,3            (r² = 0,37, S.E. = ± 4,4 °C) 
[6] MAT (°C) = 46,9 (Al2O3/SiO2) + 4      (r² = 0,96, S.E. = ± 0,6 °C) 
La première [5] se base sur le ratio de salinisation, toujours de l’horizon Bw ou Bt, car les sols de 
milieux chauds et désertiques présentent fréquemment des accumulations importantes de sels 
solubles. Elle n'est pas applicable à des paléosols avec des temps de formation importants (> 100 Ka) 
ou d'environnements marécageux, montagneux ou tropicaux pour les raisons évoquées 
précédemment. 
La seconde formule [6] est basée sur le ratio caractérisant l'argilosité de l'horizon B, et est 
spécifique aux (paléo-)Protosols, aux profils peu matures. 
- Récemment, une nouvelle climofonction [7] a été créée pour estimer les températures 
annuelles moyennes à partir des sols forestiers par Gallagher & Sheldon (2013). Elle s’appuie sur le 
PWI détaillé précédemment : 
[7] MAT (°C) = -2,74 ln PWI + 21,39    (r² = 0,50, S.E. = ± 2,3 °C) 
Pour établir cette fonction, les auteurs ont utilisé les données pédologiques et géochimiques de 
118 sols nord américains compilées par Marbut (1935), Rasmussen & Tabor (2007), ainsi que les 
données des Vertisols étudiés par Nordt et Driese (2010). 
Ce modèle concerne les Argillisols et Protosols de la classification des paléosols de Mack et al., 















Pour résumer, la reconnaissance in situ d’accumulation pédogénétique de carbonate de calcium au sein 
d’un paléosol donne déjà une précieuse information sur le paléoclimat, du fait de la nécessité d’un climat 
avec un contraste saisonnier marqué en termes de taux d'évaporation/précipitations pour le développement 
de cette caractéristique. De plus, l'épaisseur et la profondeur de l'horizon carbonaté, qu'il suffit de relever in 
situ, ont été reliées à la saisonnalité des précipitations et aux précipitations moyennes annuelles, 
respectivement, qui sont alors quantifiables.  
Les approches sédimentologiques de terrain permettent d’appréhender le contexte 
paléoenvironnemental en observant les relations entre les profils pédologiques et les dépôts sédimentaires 
sous- et sus-jacent, les variations latérales de faciès et en étudiant en détail l'évolution verticale et latérale de 
ces paléosols. 
Ensuite, différentes méthodes analytiques permettent d'estimer les paramètres paléoclimatiques comme 
la diffractométrie RX qui permet la reconnaissance des minéraux argileux, et donc la qualification des 
paléotempératures et du régime d'humidité, et la géochimie isotopique qui permet de reconstituer le type de 
végétation s'étant développé sur ces paléosols grâce au δ13C ou le type d'environnement par des diagrammes 
croisés δ13C- δ18O. Si des liens sont avérés entre le δ18O des nodules pédogénétiques et les températures, les 
modèles proposés doivent encore être améliorés pour éviter les biais liés à l'évaporation qui n'est pas encore 
prise en compte. L'étude des isotopes associés apparaît très prometteuse pour reconstituer les 
paléotempératures, cette nouvelle méthode et les techniques employées restant néanmoins en phase de 
développement. 
Enfin, les teneurs et distributions des éléments majeurs au sein des profils paléopédologiques sont 
intimement liées aux MAT et MAP, comme le montrent les différentes climofonctions proposées dans la 
littérature. Toutefois, il est essentiel d'adapter ces fonctions au type de paléosol analysé, leur mode de 
développement influençant fortement leur profil géochimique. Or, aucun modèle n'a été développé à partir 
de sols présentant des carbonates de calcium pédogénétiques et ne semble pouvoir s'appliquer à ces objets, et 















































2 Cadre paléogéographique, tectonique, et passage en revue des 
données paléoclimatiques existantes pour l’Europe occidentale 






Cette seconde partie expose dans un premier temps le cadre paléogéographique et le contexte tectono-
sédimentaire dans lesquels se sont formés les paléosols des bassins de Digne-Valensole et de Loranca. Dans 
un second temps, les résultats obtenus des précédentes études paléoclimatiques, principalement basées sur 
les restes paléontologiques, sont passés en revue. L’accent est mis sur l’intervalle Oligocène supérieur – 
Miocène inférieur considéré lors de cette étude. Celles-ci seront par la suite confrontées aux reconstitutions 
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2.1 Contexte de l’étude 
Au cours du Cénozoïque, le domaine européen actuel est affecté par des changements géographiques 
majeurs liés notamment à la fermeture de la Téthys, à l’ouverture de l’Atlantique et aux orogenèses alpine et 
pyrénéenne. 
2.1.1 Cadre paléogéographique 
A l’Oligocène et au Miocène, l’Europe occidentale et septentrionale est affectée par un retrait des 
systèmes marins permettant le développement de bassins continentaux (Meulenkamp & Sissingh, 2003) 
(Figure 2-1). 
La France correspond, à la fin de l’Oligocène, à un large domaine de transition marin/continental 
morcelé par plusieurs bras de mer reliant les eaux téthysiennes aux eaux boréales, qui sont plus réduits au 
Miocène inférieur. Deux grands bassins continentaux se développent en Aquitaine-Pyrénées et en Provence, 
à l’avant de la chaîne alpine qui se forme.  
 
Figure 2-1. Cartes paléogéographiques schématiques de la Péri-Téthys au Rupélien supérieur (A) et au Burdigalien 
inférieur (B) (d’après Meulenkamp & Sissingh, 2003). Les limites actuelles des continents sont représentées par des lignes 
rouges. Les paléolatitudes sont indiquées sur le bord gauche des cartes. 
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La péninsule ibérique, quant à elle, est totalement émergée et trois grands bassins s’y développent : les 
bassins de L’Ebre et de Duero au Nord et le bassin de Madrid au centre. 
Le Nord de l’Europe, bien que principalement constitué de plateformes marines, enregistre tout de 
même la formation de systèmes continentaux. En Allemagne, plusieurs bassins liés au fossé rhénan ou à la 
zone nord d’avant-pays des Alpes se remplissent ainsi de séries lacustres à molassiques. 
2.1.2 Contexte tectono-sédimentaire 
Les deux bassins dans lesquels les paléosols sont étudiés sont liés à la tectonique compressive associée à 
l’orogenèse alpine. Dans les paragraphes suivants sont présentés les principaux éléments structuraux qui les 
caractérisent, leur mise en place, ainsi que leur remplissage sédimentaire. 
2.1.2.1 Le bassin de Digne-Valensole 
Le bassin de Digne-Valensole se situe dans la partie orientale du bassin du Sud-Est, dans les chaînes 
subalpines (Demarcq & Perriaux, 1984 ; Ford et al., 1999). Il s’étend sur environ 1500 km² entre la faille de 
la Durance à l’Ouest, les Chaînes Provençales au Sud, et le front de chevauchement de la nappe de Digne au 
Nord et à l’Est (Figure 2-2). Il s’inscrit dans une succession globalement Est-Ouest de bassins d’avant-pays 
dont l’évolution est liée à l’orogenèse alpine et au front de déformation qui l’accompagne (Eliott et al., 1985 ; 
Sissingh, 1997 ; Sinclair, 1997 ; Lickorish & Ford, 1998 ; Ford et al., 1999). 
 
Figure 2-2. Localisation du bassin de Digne-Valensole et des sections étudiées sur la carte géologique du Sud-est de la 
France (modifié d’après Cojan et al., 2013). 
Les premiers remplissages de ce bassin sont d’âge Oligocène, et se situent principalement au niveau des 
bordures orientales et occidentales. Ces dépôts constituent la "molasse rouge", et correspondent à des 
systèmes de cônes alluviaux (conglomérats, marnes rouges) évoluant vers des systèmes fluviatiles (grés et 
marnes rouges) (Haccard et al., 1989). Cette sédimentation est permise par une tectonique extensive (rifting 
ouest-téthysien) créant des fossés d’effondrement d’ampleur plus ou moins importante. L’absence de 
sédiments oligocènes au centre du bassin de Digne-Valensole et la présence d’un paléorelief mésozoïque 
(brèches retrouvées dans le bassin de Frocalquier) suggèreraient une position en horst de cette zone à cette 
époque (Gigot et al., 1975) (Figure 2-3). 
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La compression alpine qui se produit au Miocène induit la formation de grands plissements orientés 
Nord-Sud. C’est dans ce contexte que le bassin de Digne-Valensole prend réellement forme et que se dépose 
la "molasse grise"(Haccard et al., 1989). Des variations latérales de faciès importantes sont observées, 
notamment sur la bordure orientale de ce bassin, qui présente des dépôts fluvio-lacustres à marins peu 
profonds (Figure 2-4). 
S’ensuit le dépôt de la "molasse marine", dominée par les faciès tidaux dans un cycle général transgressif-
régressif (Davies, 1988 ; Tessier, 1990 ; Crumeyrolle et al., 1991 ; Couëffé, 2003). La faille de la Durance, qui 
jouait en faille normale à l’Oligocène devient inverse et constitue alors la bordure orientale de ce bassin 
(Roure et al., 1992).  
La phase compressive du Néogène se poursuit au cours du Miocène supérieur-Pléistocène, amenant un 
retour à des dépôts alluviaux constituant la "molasse jaune" (Haccard et al., 1989). Ceux-ci sont compris dans 
l’ensemble dit des "conglomérats de Valensole", et sont les témoins du comblement final du bassin (Mercier, 
1978 ; Clauzon, 1979). 
Le chevauchement de la nappe de Digne aujourd’hui aisément reconnaissable dans le paysage apparaît 
relativement récent dans cette histoire. Certains auteurs l’attribuent au Miocène supérieur (Gidon & Pairis, 
1988), d’autres le placent au cours du Pliocène voire du Quaternaire (Gigot et al., 1974 ; Graciansky et al., 
1982). 
 
Figure 2-3. Evolution géodynamique du bassin de Digne-Valensole au cours du Cénozoïque (modifié d'après Gigot et 
al., 1975). 
 




Figure 2-4. Cadre chronostratigraphique et environnements de dépôts de l’Est du bassin de Digne-Valensole à travers 
les coupes de Beynes-Châteauredon (BCR), du Saule Mort (SM) et de Pont d’Aiguines (PA) (d’après Cojan et al., 2013). Les 
niveaux à micro-mammifères, gastéropodes et foraminifères sont notés Ŧ et sont détaillés dans les travaux de Gigot et al., 
1976 ; Graciansky et al., 1982 (Ŧ1, Ŧ2, Ŧ8) ; Thome et al., 1989 (Ŧ3) ; Lalaï, 1986 (Ŧ4, Ŧ5); Mein, 1990 (Ŧ6, Ŧ7) ; Aguilar et 
al., 1999 (Ŧ5, Ŧ12). Les niveaux à pollens sont représentés par des lettres minuscules et sont décrits dans les travaux de 
Bialkowski et al., 2006 (a, c) et Châteauneuf et al., 2006 (b). 
 
Notre étude se porte essentiellement sur la série de Beynes-Châteauredon, situé à l’Est de ce bassin, au 
front de chevauchement de la nappe de Digne (BCR, Figure 2-4). De nombreux paléosols y ont été recencés 
lors d’études antérieures (Graciansky et al., 1982 ; Lopez et al., 2000 ; Bialkowski, 2002 ; Bauer, 2006 ; 
Bialkowski et al., 2006 ; Cojan et al., 2013), et le recouvrement de la série n’aurait pas excéder quelques 
centaines de mètres (Deconinck, 1984). Les dépôts couvrent une période allant de l’Aquitanien jusqu’au 
Serravallien selon des études biostratigraphiques (Gigot et al., 1976 ; Graciansky et al., 1982 ; Lalaï, 1986 ; 
Thome et al., 1989 ; Mein, 1990 ; Aguilar et al., 1999 ; Bialkowski et al., 2006 ; Châteauneuf et al., 2006), et 
sont observables de façon quasi continue sur près de 4 km latéralement (Bauer, 2006). Le plissement d’axe 
NO-SE qui les affecte induit un fort pendage des couches, de l’ordre de 70-80° vers l’Ouest pour la partie 
occidentale (Beynes) et de 45-55° vers le Nord pour la partie septentrionale. Cette disposition permet une 
étude détaillée de l’évolution latérale et verticale des dépôts sédimentaires et des paléoaltérations. 
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2.1.2.2 Le bassin de Loranca 
Le bassin de Loranca est un bassin endoréique situé dans la région centre espagnole présentant un 
allongement Nord-Sud,  délimité à l’Est par la Chaîne Ibérique et séparé du bassin de Madrid à l’Ouest par  
la Sierra Altomira (Figure 2-5). Son remplissage sédimentaire débute à la fin de l’Eocène et se poursuit 
jusqu’au Miocène terminal. 
Son histoire est marquée par une tectonique synsédimentaire compressive liée à la collision entre les 
plaques ibérique et européenne, qui débute au Nord de la péninsule avant de se propager en son centre 
(Gómez-Fernandez et al., 1996 ; Martinius, 2000). Lors de cette phase de déformation liée au cycle alpin, ce 
bassin évolue en un bassin de thrust-sheet (Alvaro et al., 1979 ; Sopeña et al., 1988 ; Muñoz et al., 1992 ; 
Martinius, 2000). La contrainte compressive continue est à l’origine de plis failles déversés vers l’Est et d’un 
front de chevauchement non visible en surface, induisant une série de failles parallèles au plan de 
sédimentation, contribuant à la formation de la Chaîne Ibérique. Le bassin de Loranca se développe sur le 
pli-faille le plus occidental et se remplit alors par des sédiments en provenance des deux reliefs constituant 
ses bordures Est et Ouest (Gómez-Fernandez et al., 1996). Un épisode de subsidence a ensuite lieu à la 
transition Oligocène-Miocène, entraînant la mise en place des systèmes fluviatiles et alluviaux qui vont nous 
intéresser (Alvaro, 1986). A noter qu’un changement du sens de compression SO-NE à OSO-ENE se produit 
entre l’Oligocène supérieur et le Miocène inférieur, entrainant des discontinuités principalement localisées à 
l’Est du bassin (Díaz-Molina et al., 1989). 
 
Figure 2-5. Carte géologique synthétique de la péninsule ibérique (d’après Garotte et al., 2008). Sont figurés les 
principales chaînes orogéniques et les principaux bassins cénozoïques, dont le bassin de Loranca. 
Cinq grandes unités sont distinguées dans le remplissage du bassin de Loranca à partir de leurs 
attributions stratigraphiques et des discontinuités tectoniques qui les séparent (Gómez-Fernandez et al., 
1996) (Figure 2-6). Celles-ci ont été datées biostratigraphiquement grâce aux nombreux niveaux à micro-
mammifères découverts dans la région (Daams et al., 1996a) : 
- L’Unité I ou Unité détritique inférieure comporte des dépôts éocènes à oligocènes supérieurs. Il 
s’agit de conglomérats, de grès, de silts et argiles, de calcaires et de gypses interprétés comme des faciès 
de système fluviatile au faible taux de sédimentation. 
- L’Unité II ou Unité détritique supérieure est épaisse d’environ 900 m et est constituée des dépôts 
des systèmes fluviatiles de Tórtola et Villalba de la Sierra. Ceux-ci recouvrent en onlap l’unité 
précédente et se mettent en place entre l’Oligocène supérieur et le Miocène inférieur. Cette unité est 
elle-même divisée en trois sous-ensembles, représentant trois stades d’une évolution caractérisée par 
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des changements d’environnements de dépôts liés à des contextes tectoniques spécifiques (Figure 2-7). 
Le premier épisode (A), entre le Chattien supérieur et Aquitanien inférieur, correspond à 
l’envahissement du bassin par les systèmes fluviatiles de Tórtola et de Villalba de la Sierra. La partie Sud 
du bassin est alors isolée par une barrière formée par une série de plis NO-SE et est caractérisée par des 
dépôts de plaine ou de playa. Le second stade (B) voit l’abandon progressif des systèmes fluviatiles lié à 
l’extension de la déformation plicative et un développement des cônes alluviaux sur les bordures 
orientales et occidentales du bassin. La partie distale des systèmes est marquée par un développement 
des zones humides aujourd’hui caractérisées par des faciès carbonatés et évaporitiques. La dernière 
phase (C) correspond au remplissage des dépressions par un système lacustre dans lequel se déverse le 
système alluvial dont l’extension s’est réduit, dans une période de diminution de l’activité tectonique. 
- L’Unité III  est caractérisée par la mise en place d’un nouveau système fluviatile daté du Miocène 
inférieur (Valdeganga), alimenté par la Chaîne Ibérique qui subit une nouvelle surrection. 
- L’Unité IV est composée de dépôts carbonatés lacustres recouvrant l’ensemble du bassin et datés 
entre le Burdigalien supérieur et le Serravallien (Aragonien). 
- L’Unité V datée du Tortonien supérieur-Messinien termine le remplissage du bassin de Loranca 
avec des dépôts fluvio-lacustres. 
Par la suite, un recouvrement de 200 m au maximum seulement affecte ces unités (Díaz-Molina, 1974 ; 
García-Abbad, 1975 ; Gómez-Fernandez et al., 1996). 
 
Figure 2-6. Carte géologique synthétique de la partie méridionale du bassin de Loranca (d'après Martinius, 2000), 
l’encadré représentant la zone étudiée. 




Figure 2-7. Carte paléogéographique représentant l'évolution des systèmes de Tórtola et de Villalba de la Sierra au 
cours de l’intervalle stratigraphique représenté par l’Unité II (d’après Daams et al., 1996a). 
Pour notre étude, nous nous concentrons sur les dépôts du fan de Tórtola, correspondant aux stades A et 
B de l’Unité détritique supérieure (II) décrits précédemment, qui apparaissent relativement contemporains 
de la série étudiée dans le bassin de Digne-Valensole. La région de Huete est sélectionnée du fait des bonnes 
conditions d’affleurement et car des paléosols carbonatés ont été décrits par plusieurs auteurs (Arribas 















Chapitre 2 : Cadre de l’étude 
66 
 
2.2 Contexte paléoclimatique : état de l’art 
Dans cette seconde partie sont présentées les reconstitutions paléoclimatiques établies sur l’intervalle  
Chattien-Burdigalien. Dans un premier temps, les évènements globaux sont abordés, avant de s’intéresser à 
l’Europe occidentale. La plupart des données proviennent de l’étude des restes paléontologiques préservés 
dans les séries sédimentaires marines ou continentales, elles sont toutefois complétées par une étude 
géochimique réalisée sur des paléosols d’Espagne. 
2.2.1 Evènements globaux 
L’étude de l’évolution de la composition isotopique de l’oxygène du CaCO3 des tests de foraminifères 
benthiques, liée à la composition isotopique de l’eau de mer profonde et non influencée par le brassage de 
surface, permet de mettre en évidence des variations de température de l’eau, de salinité et des changements 
du volume global des glaces (Miller & Fairbanks, 1985). L’analyse de nombreux sondages ODP/DSDP réalisés 
dans différents océans du monde et à des latitudes variées révéle plusieurs évènements d’ampleur globale au 
cours du Cénozoïque (Wright & Miller, 1990 ; Miller et al., 1991 ; Zachos et al., 2001 ; Miller et al., 2005), 
présentés ci-après selon l’échelle stratigraphique de Berggren et collaborateurs (1995) (Figure 2-8) : 
- Après l’Eocène caractérisé comme une période plutôt chaude, sans glace aux pôles et des calottes se 
développant uniquement pendant de courts intervalles liés à des pics d’insolation, deux excursions 
positives de δ18O (Oi-1 et Oi-2), débutant à 34 et 31 Ma, de l’ordre de 0,3 et 0,2 ‰ et durant 
respectivement 1 et 4 Ma, sont identifiées à l’Oligocène. A noter que la baisse de température associée ne 
peut être quantifiée du fait de la présence de glaces océaniques (Zachos, 2001). Ces évènements marquent 
un refroidissement accompagné de la formation d’une calotte glaciaire permanente au pôle Sud, 
représentant jusqu'à plus de 50% du volume de glace actuel. 
- Cette calotte Antarctique reste bien développée jusqu'à une phase de réchauffement située à la fin 
de l'Oligocène. Celle-ci débute aux alentours de 26 Ma et est marquée par une diminution du δ 18O de 
1,8 ‰ environ, à laquelle est associée une réduction de l’extension de la calotte.  
Malheureusement, ce réchauffement qui a lieu au cours du Chattien ne peut être quantifié à partir 
de cette méthode, ceci étant possible qu’avec un océan totalement libre de glace (donc avant - 35 Ma) 
(Zachos et al., 2001). 
- Une autre excursion positive de δ18O, de l’ordre de 0,15 ‰ et relativement brève avec une durée 
d’environ 200 Ka, marque une nouvelle phase de refroidissement. Cet évènement, daté à 23,7-23,8 Ma, 
coïncide avec la première occurrence de l’espèce Globorotalia kugleri  dans plusieurs sondages, marquant 
la limite Oligocène-Miocène (Miller et al., 1991). Il s’agit du Mi-1, première et plus importante glaciation 
d’une série de 6 à 7 évènements selon Miller et collaborateurs (1991) et Woodruff & Savin (1991) (les 
"Mi-events") qui affectent les océans et continents du Miocène. Les premiers (Mi-1 à Mi-1b) coïncident 
généralement avec un refroidissement de l’océan de l’ordre de 1 °C selon les estimations réalisées à partir 
des couples Mg/Ca et 18O/16O (Billups & Schrag, 2002). 
- Cette période relativement chaude mais ponctuée par ces glaciations se poursuit jusqu’à l’optimum 
climatique du Miocène moyen (MMCO), qui a lieu entre 17 à 15 Ma. Durant celle-ci, les estimations du 
volume des glaces basées sur la transposition du δ18O en hauteur du niveau marin, donnent des valeurs 
comprises entre 50 et 125 % du volume actuel de la calotte glaciaire Est-Antarctique (Pekar & DeConto, 
2006), et montrent des variations d’une durée parfois inférieure à 100 ka, ce qui témoigne de la 
dynamique de la calotte glaciaire Antarctique à cette période. 
- Par la suite, le MMCO est suivi par une phase de refroidissement marquée par une augmentation 
d’environ 3 ‰ du δ18O et toujours affectée par de brèves glaciations. Cette baisse des températures 
contribue au rétablissement de la calotte glaciaire Antarctique, ainsi qu’à l’installation des calottes 
glaciaires dans l’hémisphère Nord à la transition entre le Miocène supérieur et le Pliocène (Zachos et al., 
2001). 
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Concernant les moteurs de ces glaciations, plusieurs hypothèses sont avancées et peuvent être 
complémentaires. Des modifications des schémas de circulation atmosphérique et de répartition de 
l'humidité de l'atmosphère sont proposées d’après l’observation d’une chute de pCO2 de 40 ppmV en 
moyenne lors de ces épisodes froids, le Mi-1 étant caractérisé par une diminution de 130 ppmV (350 à 
220) (Pagani et al., 1999 ; DeConto & Pollard, 2003 ; Zachos et al., 2008). Un forçage tectonique, amenant 
le système climatique à un seuil de température initiant une glaciation affectant les transferts océan-
atmosphère et le cycle du carbone, amplifiant davantage le refroidissement, est également invoqué pour 
expliquer le Mi-1 (Zachos et al., 1993 ; Zachos et al., 2001). Enfin, les variations de δ18O ont des 
périodicités de l’ordre de 40 Ka, 100 et 400 Ka sont reliées aux oscillations des paramètres orbitaux tels 
l’obliquité et l’excentricité (Naish et al., 2001 ; Zachos et al., 1997 ; Zachos et al., 2001). 
 
Figure 2-8. Reconstitution de l'évolution du δ18O des tests de foraminifères benthiques au cours du Cénozoïque et 
interprétation des évènements climatiques globaux (extrait de Zachos et al., 2001). Les Mi-events autres que le Mi-1 sont 
rajoutés d’après Miller et al., 1991. Les reconstitutions de températures de l’eau s’appliquent uniquement avec un océan 
sans glace, soit sur la période précédent la fin de l’Eocène. Les données sont présentées selon l’échelle stratigraphique de 
Berggren et collaborateurs (1995). 
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2.2.2 Paléoclimat à l’échelle de l’Europe occidentale 
De nombreuses études permettant de qualifier ou de quantifier les différents paramètres 
paléoclimatiques ont été menées dans les séries marines et continentales de l’Oligocène terminal – Miocène 
inférieur d’Europe occidentale. Ces reconstitutions sont détaillées dans les paragraphes suivants. 
2.2.2.1 Données marines 
A l’échelle de l’Europe occidentale, des reconstitutions paléoclimatiques sont proposées à partir de 
l’étude de coraux scléractinaires retrouvés dans des séries cénozoïques et dont de nombreux taxons sont 
encore présents dans la nature actuelle. En effet, la distribution de ces organismes est fortement influencée 
par la disponibilité en nutriments, l'hydrodynamisme, la lumière, la salinité, le taux de sédimentation mais 
aussi la température de l'eau (Wells, 1955). Plusieurs études ont montré une diminution de la diversité 
générique corallienne avec la réduction de température vers les hautes latitudes (Stehli et Wells, 1971 ; 
Veron, 1995). 
S’appuyant sur ces observations et le principe d’actualisme, Cahuzac & Chaix (1993, 1996) proposent un 
climat tropical pour la fin de l’Oligocène et le Miocène inférieur du bassin Aquitain. Ceci est également 
soutenu par la présence de grands foraminifères tropicaux, mais aussi de mollusques, d’oursins et d’une 
ichtyofaune mégatherme (Lauriat-Rage et al., 1993). Une diminution de la taille des récifs et de la diversité 
générique, passant de 75 à 31 genres de scléractinaires à la limite entre le Chattien et l’Aquitanien, est 
attribuée à une diminution de température sans toutefois que les auteurs la quantifient. 
Bosellini & Perrin (2008), dans une étude regroupant les données de 102 localités du pourtour 
méditerranéen, utilisent la diversité générique des coraux zooxanthellés pour estimer les paléotempératures  
moyennes annuelles des eaux de surface (SST). A noter que l’incertitude sur cette estimation n’est pas 
donnée par ces auteurs, car elle varie avec le nombre de genres considérés. Pour le bassin aquitain, le 
Chattien, dont la position stratigraphique est définie selon l’échelle stratigraphique de Gradstein et 
collaborateurs (2004), présente entre 11 et 45 genres de coraux, diversité que les auteurs relient à des 
températures comprises entre 18,9 et 21,7 °C (Figure 2-9). La valeur maximum décroit à l’Aquitanien où les 
15 à 28 genres permettent d’estimer des SST de l’ordre de 19,3 à 20,1 °C, et les 24 à 33 genres du Burdigalien 
sont associés à des SST comprises entre 19,7 et 20,3 °C.  
29 genres ont été recensés dans le Chattien terminal de la Côte de Provence (Côte Bleue, La Nerthe), 
permettant d’inférer une paléotempérature de l’ordre de 20,1 °C, et l’Aquitanien de Sardaigne a livré 
seulement 6 genres, associés à une température moyenne des eaux de surface de 18 °C. 
Les coraux de ces trois régions permettent donc de confirmer des températures relativement élevées. Si 
les fossiles préservés en Aquitaine et en Provence témoignent de MAT comparables pour le Chattien, les 
coraux de Sardaigne révèlent des SST inférieures de plus de 1 °C dans cette région que pour le Sud de la 
France. 
 




Figure 2-9. Reconstitution des températures moyennes annuelles des eaux de surface entre le Chattien et le 
Burdigalien d’Europe occidentale d’après l’étude de la diversité générique (n = nombre de genres recensés) des coraux 
zooxanthellés du bassin aquitain, de Provence et de Sardaigne. La position stratigraphique est attribuée selon l’échelle de 
Gradstein et collaborateurs (2004). 
2.2.2.2 Données continentales 
 
 Paléoflores : 
L’étude des macro-flores et pollens préservés dans les séries continentales a également livré de 
précieuses informations paléoclimatiques par l’application du principe d’actualisme. Celle-ci consiste à 
reconstituer les paramètres paléoclimatiques en se basant sur l’identification de végétaux encore 
représentés dans la nature actuelle et ayant des preferendum en termes de température et de volume et 
saisonnalité de précipitations. 
L’approche quantitative des paramètres paléoclimatiques (MAP, MAT, température moyenne du mois 
le plus froid (CMM) et du mois le plus chaud (WMM)) est également possible grâce à des études de 
morphologie foliaires (méthodes LMA, CLAMP, ELPA) ou l’approche de coexistence (CA). Cette dernière, 
plus communément utilisée car applicable à l’ensemble des restes paléobotaniques, a été proposée par 
Mosbrugger & Utescher (1997) et s’appuie sur les preferendums des plus proches parents de la flore fossile 
autochtone identifiée et sur des associations floristiques pour quantifier ces paramètres paléoclimatiques. 
De plus, plusieurs auteurs notent une sous-estimation systématique des températures avec les méthodes 
basées sur la physionomie des feuilles, qu’ils attribuent à des problèmes de calibration et probablement une 
réponse morphologique légèrement différente aux conditions climatiques entre le début et le milieu du 
Cénozoïque et l’actuel, et considèrent les résultats de la CA plus réalistes (Utescher et al., 2000 ; Uhl et al., 
2007). 
 Concernant l’extrémité Sud-Ouest de l’Europe, la flore miocène du Portugal a été étudiée dans une 
trentaine de gisements sous la forme de fragments de bois, de feuilles, de sporomorphes et de graines 
(Antunes & Pais, 1984 ; Pais, 1986). A l’Aquitanien prédominent les plantes de climat tropical à 
subtropical (Magnolia, Bombax, Sapotaceae, etc.) dans des environnements de plaines et de basses 
montagnes. 
Les miospores récoltées par Pais (1981) dans le bassin de Tagus, à proximité de Lisbonne, ont 
permis de quantifier par l’approche de coexistence des MAT de 15,6 à 21,7 °C, des WMM de 24,7 à 
27,9 °C, des CMM de 5 à 13,6 °C, et des MAP comprises entre 1096 et 1520 mm (Barrón et al., 2010). La 
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raréfaction des fougères au Burdigalien inférieur est reliée à un climat moins humide par Antunes & 
Pais, 1984 et Pais, 1986. La plus grande proportion d’angiospermes à la fin du Burdigalien indique un 
retour à un climat chaud et humide, alors que le Langhien est caractérisé par des flores de climat chaud 
et sec. Les miospores de Tagus révèle pour cet âge des MAT de 15,7 à 16,6 °C, des WMM de 26,5 à 
26,6 °C, des CMM de 5 à 12,5 °C, et des MAP de 1122 à 1355 mm, soit des conditions plus fraîches qu’à 
l’Aquitanien (Barrón et al., 2010). 
 
 Les approches qualitatives réalisées sur des restes de macro- et micro-flores provenant de différents 
bassins d’Espagne révèlent des taxons largement subtropicaux à tropicaux au début de l’Oligocène, qui 
tendent à laisser progressivement la place aux végétaux de climat plus tempéré avec la diminution des 
températures moyennes et des conditions d’humidité associées à la mise en place de périodes sèches au 
cours du Miocène (Postigo-Mijarra et al., 2009). L’étude des flores du bassin lacustre de Rubielos de 
Mora, à proximité de Teruel, illustre bien ces modifications. Si l’Oligocène est caractérisé par des flores 
plutôt mégathermes, celles-ci ont presque disparu au Miocène inférieur et moyen au profit de taxons 
plus mésophiles (Roiron et al., 1999 ; Jiménez-Moreno et al., 2010). 
Barrón et collaborateurs (2010), cités précédemment, ont également quantifié les différents 
paramètres paléoclimatiques pour l’Espagne entre l’Oligocène inférieur et le Pliocène (travaux basés sur 
l’échelle stratigraphique de Gradstein et al., 2004) à partir de données paléofloristiques (macroflores, 
spores et pollens) précédement publiées ou inédites. Ces paléoflores sont généralement préservées dans 
des faciès lacustres, marécageux ou de mangroves. Ci-après sont exposés les résultats concernant 
l’intervalle stratigraphique considéré dans notre étude (Figure 2-10) : 
 - La limite Rupélien-Chattien est caractérisée par une macroflore composée d’arbres et de 
fougères à affinité tropicale. Les miospores décrits par Cavagnetto (2002) dans le Nord-Ouest de 
l’Espagne permettent d’estimer des MAT comprises entre 17,2 et 18,4 °C, avec des WMM de 27,3 
à 27,8 °C et des CMM de 6,6 à 7,0 °C. Les MAP sont de l’ordre de 1300 à 1322 mm. 
- Sans le quantifier, ils remarquant également la mise en place d’un épisode plus froid à la fin du 
Chattien, marquée par la disparition d’espèces d’arbres tropicaux. 
- A l’Aquitanien, le climat reste assez proche de ce qui est décrit précédemment. L’approche de 
coexistence appliquée aux feuilles et miospores du bassin d’Izarra (Nord de l’Espagne) donne des 
MAT comprises entre 15,5 et 18,5 °C, des WMM de 25,8 à 27,6 °C, des CMM de 0 à 11 °C, et des 
MAP entre 857 et 1349 mm. 
 
Figure 2-10. Reconstitution des températures annuelles moyennes (MAT), températures moyennes des mois les plus 
chauds (WMM), températures moyennes des mois les plus froids (CMM), et précipitations annuelles moyennes (MAP) de 
la péninsule ibérique entre le Chattien et le Burdigalien à partir de l’approche de coexistence appliquée à des miospores et 
macroflores d’As Pontes, Izarra et Tagus. Les données sont présentées selon l’échelle stratigraphique de Gradstein et 
collaborateurs (2004). 
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 La formation gréso-conglomératique du Vazio (Corse, Est d’Ajaccio) a également livré des restes 
macrofloristiques et pollens datés du Chattien (d’après l’échelle de Berggren et al., 1995). Ceux-ci 
attestent d’un climat principalement de type méditerranéen à tempéré chaud, avec une gamme de 
températures annuelles moyennes de l’ordre de 10 à 15 °C, une période estivale d’au moins 4 mois et 
plutôt sèche, et des hivers modérés (Ferrandini et al., 1999 ; Shuler et al., 2002). 
 
 Pour la France, les flores et microflores retrouvées dans l’Oligocène supérieur de Provence et Haute-
Provence (Schuler & Sittler, 1976 ; Chateauneuf & Nury, 1995) attestent d’un climat de type 
méditerranéen à subtropical, nuancé par des périodes humides et arides. Les données polliniques du 
Chattien inférieur des bassins d’Aix-en-Provence et de Marseille indiquent une végétation typique 
d’altitude présente dans des zones relativement basses, ce qui révèle un climat plutôt froid et sec. Les 
assemblages du Chattien terminal, en revanche, sont liés à des plantes de forêt plutôt tempérée et de 
savane littorale, ce qui témoigne d’un réchauffement accompagné d’une augmentation d’humidité, 
avant un retour à des conditions plus sèches à la limite Chattien-Aquitanien. A l’Aquitanien, une 
diminution de la proportion des éléments mégathermes dans les assemblages polliniques de Provence et 
du Languedoc indique un refroidissement (Bessedik, 1984 ; Bessedik, 1985). Enfin, l’augmentation de la 
proportion d’herbacées dans les assemblages du bassin de Digne-Valensole entre l’Aquitanien et 
Langhien est reliée à des conditions plus chaudes et sèches au Miocène moyen (Bialkowski, 2002 ; 
Bialkowski et al., 2006). 
 
 Enfin, Mosbrugger et collaborateurs (2005) ont appliqué l’approche de coexistence à des restes 
paléobotaniques (fleurs, feuilles, fruits, graines et morceaux de bois) de trois bassins cénozoïques 
d’Allemagne : Les bassins du Bas Rhin (données extraites des travaux de Utescher et al., 2000), de 
Weisselster et Lausitz, et du bassin molassique nord alpin. Ceux-ci sont essentiellement composés de 
dépôts associés à un milieu marin peu profond à continental. Les paléoflores étudiées ont 
principalement été préservées dans des faciès lacustres et marécageux. Böhme et collaborateurs (2007) 
ont par la suite complété les données pour le bassin molassique à partir d’une étude axée uniquement 
sur les restes paléoxylologiques, et Utescher et collaborateurs (2009) ont affiné la résolution pour les 
données des deux premiers bassins. Ainsi, l’évolution des MAT, MAP (Figure 2-11) et WMM, CMM 
(Figure 2-12) entre le Lutétien et la fin du Pliocène a pu être reconstituée (calage stratigraphique 
d’après l’échelle de Gradstein et al., 2004). Certains de ces résultats ont d’ailleurs par la suite été 
intégrés dans des synthèses à grande échelle (Bruch et al., 2007, 2011). En ce qui concerne l’intervalle 
stratigraphique de notre étude : 
- Le Chattien basal et moyen est marqué par une diminution des températures bien visible dans les 
bassins de Weisselster-Lausitz et le bassin molassique, avec des MAT comprises entre 15,5 et 
17 °C à sa base et de l’ordre de 13 à 16 °C aux alentours de 24,7 Ma. Celle-ci s’accompagne d’une 
diminution des températures des mois les plus froids de 2,5 °C, et des mois les plus chauds de 
presque 8 °C dans les bassins de Weisselster et Lausitz bien que peu marquée ailleurs. Les MAP 
estimées sont comprises entre 900 et 1350 mm. 
- Le Chattien supérieur marque la mise en place d’un climat plus chaud aux MAT de 15 à 19 °C, 
WMM de 25 à 28 °C et CMM de 5 à 10 °C montrant une augmentation maximale de 8 °C 
environ, et avec des MAP plutôt stables, avec des valeurs de 800 à 1350 mm. 
- La transition oligo-miocène est caractérisée par une brève incursion négative de l’ordre de 3 °C 
des CMM dans le bassin de Weisselster-Lausitz, bien que les MAT soient comprises entre 16 et 
18 °C, et par une légère diminution d’environ 150 mm des MAP maximales. 
 




Figure 2-11. Reconstitution des températures annuelles moyennes (MAT) et précipitations annuelles moyennes 
(MAP) pour les bassins du Bas Rhin (LRB) (violet), de Weisselster et Lausitz (WB) (cyan) et le bassin molassique alpin 
(MB) (bleu clair et marron) entre le Lutétien et la fin du Pliocène à partir de l’approche de coexistence appliquée aux restes 
paléobotaniques. L’intervalle stratigraphique considéré pour notre étude se trouve dans le cadre grisé. Les données du LRB 
et du WB sont extraites de Utescher et al. (2009), et les données du MB sont extraites de Mosbrugger et al. (2005) (bleu) et 




Figure 2-12. Reconstitution des températures des mois les plus chauds (WMM) et des mois les plus froids (CMM) 
pour les bassins du Bas Rhin, de Weisselster et Lauzits et le bassin molassique alpin entre le Lutétien et la fin du Pliocène 
(Pour les sources et les codes couleurs, se référer à la Figure 2-11). 
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- Les données plus détaillées des bassins de Weisselster-Lausitz et du bassin molassique 
témoignent d’un réchauffement au cours de l’Aquitanien moyen dans une période où les MAT 
diminuent globalement. Les flores fournissent en effet des MAT de 16 à 20 °C et des CMM 
d’environ 6 à 8 °C. Celui-ci est accompagné d’un élargissement de la gamme de précipitations 
avec des MAP de 900 à 1400 mm. La fin de l’Aquitanien est marquée par des MAT ne dépassant 
pas 18 °C, des WMM d’environ 26,5 °C, des CMM d’environ 8 °C et des MAP de 1200 à 
1300 mm à la fin de cet étage. 
- Des MAT comprises entre 15,5 et 18 °C sont estimées à partir des flores du Burdigalien inférieur 
et moyen, auxquelles viennent s’ajouter des valeurs de 16 à 24 °C obtenues d’après l’étude des 
bois fossiles du bassin molassique. Les MAP sont comprises entre 900 et 1500 mm, les 
estimations à partir des bois fossiles donnent une plus large gamme de précipitations. 
- La tendance au refroidissement se poursuit jusqu’au début du Burdigalien terminal, qui présente 
des MAT de 15 à 21 °C, des WMM de 26 à 28 °C, des CMM de 5 à 13 °C, et des MAP comprises 
entre 900 et 1400 mm. S’ensuit une inversion de tendance, avec un réchauffement qui se 
poursuit jusqu’à la fin du Langhien avec des MAT de 18 à 21 °C et des WMM et CMM 
maximales de 28 et 12 °C, respectivement. 
Les valeurs des différents paramètres climatiques, estimées pour l’intervalle Chattien basal-
Burdigalien terminal, témoignent donc d’un climat plutôt chaud et humide de type subtropical à 
tropical. Les fortes amplitudes des CMM sont interprétées comme le résultat d’un climat 
saisonnièrement contrasté. Enfin, les auteurs corrèlent certaines variations de températures avec les 
glaciations mises en évidence par l’étude isotopique des tests de foraminifères benthiques, à l’image du 
refroidissement des CMM à la transition Oligocène-Miocène relié au Mi-1 (Mosbrugger et al., 2005). 
 
• Fossiles animaux : 
Tout comme les paléoflores, les restes d’animaux fossilisés peuvent fournir, par application du 
principe d’actualisme, de précieux renseignements sur les conditions paléoclimatiques. 
 Les bassins cénozoïques d’Espagne sont très riches en restes de micro-mammifères, constitués 
principalement de dents de rongeurs (Agusti et al., 2001 ; Domingo et al., 2007). L’étude détaillée de 
faunes de rongeurs du bassin de Calatayud-Teruel, à l’Est de l’Espagne, a permis de mettre en évidence 
un climat de type subtropical au cours de l’Oligocène et du Miocène inférieur et moyen (Daams & Van 
Der Meulen, 1984 ; Van Der Meulen & Daams, 1992).  Les variations relatives de température et 
d’humidité ont également été reconstituées en se basant sur les preferendum de biotope propre à 
chaque famille de rongeurs (Figure 2-13). Les Sciurinae, par exemple, sont typiques de milieux ouverts 
et secs, alors que la plupart des Eomyidae et Gliridae sont plus représentés dans des environnements 
forestiers humides. 
- Ainsi, les assemblages de rongeurs du Chattien (défini par biostratigraphie) de ce bassin 
indiquent un réchauffement à la fin de cet âge, ainsi que des conditions relativement humides. 
- La transition Oligocène-Miocène est marquée par une baisse des températures et une 
augmentation de l’aridité. 
- Un léger réchauffement a lieu au milieu de l’Aquitanien ainsi qu’une faible augmentation des 
conditions d’humidité. 
- Si les conditions du Burdigalien inférieur diffèrent assez peu de l’Aquitanien, sa partie terminale 
est marquée globalement par une augmentation de la température. Des conditions assez humides 
prédominent. 
- Les assemblages du Langhien indiquent un pic de chaleur et des conditions plutôt arides, les 
deux tendances s’inversant par la suite. 
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Les faunes de rongeurs du bassin de Loranca, situé approximativement à 150 km au Sud-Ouest 
du précédent, ont également été étudiées, permettant de reconstituer qualitativement les conditions 
d’humidité (Figure 2-14) (Daams et al., 1996b). Dans cette zone, les rongeurs de milieux humides  
dominent également les assemblages de la fin de l’Oligocène. On retrouve aussi l’augmentation 
progressive d’aridité au Miocène inférieur avec une hausse de la proportion de rongeurs de milieux 
secs, que les auteurs relient également à un réchauffement. 
 
 En ce qui concerne la France, l’étude de la distribution des Anoures (ordre d’Amphibiens sans queue et 
principalement carnivores, regroupant des grenouilles et crapauds notamment) à l’Oligocène terminal 
et au Miocène révèle la présence en abondance du genre Latonia, adapté à un climat chaud et tempéré, 
dans de nombreux gisements français. La raréfaction de ce groupe à l’Oligocène terminal est interprétée 
comme le résultat d’une aridification à grande échelle (Hossini, 1992).  
La découverte de fossiles de crocodiliens dans le Chattien du bassin aquitain, et particulièrement 
du genre Tomistoma qui fait une incursion en Europe occidentale à cette période, est reliée à un climat 
chaud au moins subtropical (Antunes & Cahuzac, 1999). Cette interprétation s’accorde avec la 





Figure 2-13. Reconstitution des conditions de température et d'humidité relatives entre l’Oligocène terminal et le 
Miocène supérieur du bassin de Calatayud-Teruel (Est Espagne) à partir des faunes de rongeurs et de leurs preferendums 
écologiques (modifié d’après Daams & Van Der Meulen, 1984 et Van Der Meulen & Daams, 1992). 
 




Figure 2-14. Reconstitution des conditions de température et d'humidité relatives entre l’Oligocène terminal et le 
Miocène inférieur du bassin de Loranca (Est Espagne) à partir des faunes de rongeurs et de leurs preferendums écologiques 
(modifié d’après Daams et al., 1996b). 
 
 Une approche quantitative a également été menée à partir des dents de rongeurs d’Allemagne 
méridionale datées entre la fin de l’Eocène et le Miocène moyen (calage stratigraphique selon l’échelle 
de Berggren et al., 1995) par Héran et collaborateurs (2010) (Figure 2-15). Ces dents sont préservées 
dans des faciès de plaine d’inondation, de remplissages de chenaux et dans des faciès lacustres. Cette 
approche se base sur l’étude de la composition isotopique de la bioapatite qui compose ces dents, 
directement reliée à celle de l’eau de boisson de ces organismes dans l’actuel (Longinelli, 1984 ; Luz et 
al., 1984). L’avantage d’utiliser des rongeurs plutôt que d’autres vertébrés vient du fait que ceux-ci, en 
plus d’être généralement bien représentés dans les séries continentales, ne présentent pas de 
comportement migratoire (Grimes et al., 2003 ; Tütken et al., 2006).  
Une équation générale a été définie pour l’ensemble des mammifères terrestres, reliant cette 
composition isotopique de l’oxygène de la bioapatite à celle de l’eau [1], et une seconde permet de relier 
ce δ18O de l’eau à la température [2] (Amiot et al., 2004). Cependant, le fractionnement entre le 
phosphate de l’os et l’eau du corps n’est pas le même chez tous les vertébrés (D’angella & Longinelli, 
1990). Héran et collaborateurs ont donc en plus utilisé, pour ce travail, trois équations permettant de 
calculer le δ18O de l’eau à partir du δ 18O du phosphate des dents de rats [3], de campagnols [4] et de 
souris [5] : 
[1] δ18O local water (≈ meteoric water) = 1,0247 x δ18O bioapatite – 25,022   ± 0,3 ‰ (Amiot et al., 2004) 
[2] MAT (°C) = (δ18O meteoric water +14.18 ± 0,03) / 0,49 ± 0,52   ± 0,5 à 2 °C (Amiot et al., 2004) 
[3] δ18O local water = (δ18O bioapatite – 17,88) / 0,49      ± 0,5 ‰ (Luz & Kolodny, 1985) 
[4] δ18O local water = (δ18O bioapatite – 20,980) / 0,572    ± 0,5 ‰ (Navarro et al., 2004) 
[5] δ18O local water = (δ18O bioapatite – 23,07) / 1,4      ± 0,2 ‰ (Longinelli et al., 2003) 
Globalement, les quatre courbes présentent la même évolution du fait de leur structure 
semblable : 
- Entre la seconde moitié du Rupélien et le Chattien supérieur (biozone MP 28 selon les 
découpages biostratigraphiques de Legendre et al. (1997) et de Steininger (1999), soit environ 
25,4 Ma), l’application des équations générale [1] et spécifique aux souris [5] indique un 
réchauffement d’environ 5,5 °C, avec un pic bref mais marqué à la toute fin de cette période. Les 
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valeurs passent respectivement de 14 à 19,5 °C et de 18 à 23,5 °C. Les deux autres équations ([4] 
et [3]) montrent une élévation de MAT plus prononcée, d’une valeur de 9 °C avec des valeurs 
maximales respectives de 25 et 36,5 °C. 
- Suite à cela, un refroidissement s’opère dans la première moitié de l’Aquitanien, soit aux 
environs de 23 Ma, avec des MAT minimales comprises entre 14 °C et 28 °C selon les modèles. 
Les auteurs le relient à l’évènement climatique global du Mi-1. 
- Un réchauffement de 4 à 7,5 °C se produit dans la seconde moitié de l’Aquitanien, avec un 
maxima aux alentours de 21,5 Ma. 
- Au cours du Burdigalien, les MAT diminuent de façon progressive de 2 à 5,5 °C jusqu’à un 
épisode de chute importante des températures, alors entre 12 et 24,5 °C selon les équations. 
Celui-ci se produit sur une durée d’1,5 Ma, débute à 17 Ma et se poursuit jusqu’au milieu du 
Langhien affecté par une excursion positive des températures de 6 à 10 °C. Ce réchauffement 
dure environ 1Ma, est suivi d’un nouveau coup de froid de l’ampleur du précédent avant une 
remontée des MAT dans la gamme observée au Burdigalien et une tendance progressive au 
refroidissement au cours du Miocène supérieur. 
A noter que les fortes valeurs aux alentours de 30 °C obtenues avec l’équation spécifique aux rats 
[3] amènent les auteurs à mettre en doute sa fiabilité dans ce cas d’étude. 
 
Figure 2-15. Reconstitution des températures moyennes annuelles (MAT) entre la fin de l’Eocène et le Miocène 
supérieur à partir de l'analyse isotopique des dents de rongeurs du Sud de l'Allemagne et de l’application de la formule 
d’Amiot et collaborateurs (2004) [1] (d'après Héran et al., 2010). La courbe pleine et les marqueurs circulaires noirs 
représentent les résultats de l’application de l’équation générale aux mammifères [1] (Amiot et al., 2004), la courbe noire 
pointillée et les losanges, les résultats de l’équation spécifiques aux campagnols [4] (Navarro et al., 2004), la courbe grise a 
été obtenue avec l’équation spécifique aux souris [5] (Longinelli et al., 2003), et la courbe noire en tirets résulte de 
l’application de l’équation spécifique aux rats [3] (Luz & Kolodny, 1985). L’encadré gris représente l’intervalle 
stratigraphique considéré pour notre étude. Les données sont présentées selon l’échelle stratigraphique de Berggren et 
collaborateurs (1995). 
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• Paléosols : 
En plus de toutes ces reconstitutions paléoclimatiques basées sur l’étude des restes paléontologiques, 
nous disposons des résultats d’une étude paléopédologique menée dans l’Aquitanien supérieur du bassin de 
l’Ebre (Nord-Est Espagne) (Hamer et al., 2007a ; Hamer et al., 2007b). Les âges relatifs des 44 paléosols 
étudiés ont été estimés en utilisant des données biostratigraphiques et magnétostratigraphiques (Pérez-
Rivarés et al., 2002) ainsi que le taux de sédimentation moyen (10,7 cm/Ka). La trentaine de mètres 
d’épaisseur de la coupe représenterait environ 300 Ka. 
Ces paléosols se sont développés sur des sédiments alluviaux, fluviaux et lacustres, tout comme ceux 
du bassin de Digne-Valensole. En revanche, ils ne présentent pas de carbonate de nature pédogénétique et 
sont assimilés aux Protosols et Argillisols de la classification de Mack et collaborateurs (1993). Cette 
absence de CaCO3 pédogénétique dans l’ensemble de ces paléosols amène les auteurs à envisager des MAP 
supérieures à 500 mm/an en se référant aux travaux de Birkeland (1999), et autorise l’utilisation des 
climofonctions proposées par Sheldon et collaborateurs (2002), détaillées dans la partie 1.5.2.3. Les MAP 
moyennes estimées sont de 777 mm ± 182, mais présentent une large gamme de valeurs, celles-ci étant 
comprises entre 265 et 1470 mm (Figure 2-16). Si malheureusement, nous ne disposons pas de datations 
absolues, il est possible d’étudier leur évolution. Les valeurs inférieures à 500 mm/an de la base de la 
section témoignent de conditions plutôt sèches, et sont presque deux fois inférieures aux valeurs envisagées 
de par l’absence d’horizon calcique. Les valeurs maximales ont été obtenues à partir des profils situés aux 
¾ de la section, avant un retour à des valeurs plus faibles. Les MAT moyennes obtenues sont de 13,4 °C ± 
0,6 avec les Protosols (avec l’équation spécifique aux profils peu matures [6]), et de l’ordre de 11,7 °C ± 4,4 
avec les Argillisols (avec l’équation générale [5]), et ne montrent pas de variations significatives au cours de 
l’intervalle étudié. Les auteurs attribuent la différence d’estimation des MAT soit à des conditions plus 
froides nécessaires au développement des Argillisols, soit aux différences de calibration des deux fonctions 
utilisées. 
 
Figure 2-16. Estimation des températures annuelles moyennes (MAT) et des précipitations annuelles moyennes 
(MAP) à partir des climofonctions de Sheldon et collaborateurs (2002) utilisant la géochimie des éléments majeurs des 
paléosols du bassin de l’Ebre à la fin de l’Aquitanien (Hamer et al., 2007a). Les lignes verticales pointillées représentent les 
valeurs mesurées actuellement. 
 
 




Afin de comparer les quantifications des paramètres paléoclimatiques présentées au cours des 
paragraphes précédents, tous les résultats sont replacés sur l’échelle stratigraphique de Berggren et 
collaborateurs (1995) (Figure 2-17). 
Sur l’intervalle Chattien-Burdigalien, les données paléoclimatiques de la littérature font état d’un climat 
globalement chaud et assez humide de type subtropical à tropical en Europe occidentale, avec des MAT 
comprises entre 11,7 et 25 °C et des MAP de 800 à plus de 1500 mm/an. Quelques auteurs évoquent 
cependant un climat plus tempéré et la présence d’une petite proportion de taxons associés à des conditions 
plus xériques.  
L’Oligocène supérieur est marqué par un réchauffement, alors que la limite Chattien-Aquitanien est 
caractérisée par un refroidissement rapide observable à l’échelle de l’Europe de l’Ouest et mis en relation 
avec l’évènement isotopique Mi-1 repéré à travers l’étude de la composition isotopique des foraminifères des 
séries océaniques. Cette diminution des températures est accompagnée d’une aridification. Si cette tendance 
se poursuit au cours de la première moitié du Burdigalien, la fin de cet âge est marquée par un 
réchauffement qui se prolonge au Langhien et correspond à l’optimum climatique du Miocène moyen. 
Les données quantitatives issues des études paléofloristiques de la péninsule ibérique et d’Allemagne ne 
présentent pas de différence significative au cours de cet intervalle, et il ne semble pas qu’un gradient 
thermique marqué ait affecté l’Ouest de l’Europe à cette période. Il est possible qu’un léger gradient 
croissant d’humidité ait existé entre le Sud-Ouest de la péninsule ibérique et l’Allemagne puisque les 
données polliniques attestent d’un tel phénomène au Langhien et au Serravallien (Jiménez-Moreno & Suc, 
2007), mais rien ne nous permet de confirmer cette hypothèse en vue de l’ensemble des données et des 
quantifications de MAP très proches au Sud comme au Nord. Bien sûr, l’Aquitanien d’Espagne est affecté par 
une très large gamme de MAP par rapport aux autres zones ou aux autres étages, mais les valeurs les plus 
faibles auxquelles cette différence est dûe proviennent de l’étude de paléosols, étude pour laquelle nous 
n’avons pas de point de comparaison à l’inverse des études paléontologiques. Si nous ne disposons pas de 
données quantifiées, la similarité des paramètres paléoclimatiques de la péninsule ibérique et du Nord de 
l’Allemagne permet d’envisager des conditions comparables  pour le Sud-Est de la France 
Les paléoflores qui indiquent des conditions humides sont généralement préservées dans des sédiments 
déposés en milieu réducteur (lacs, marécages, chenaux fluviatiles, mangroves), ce qui soulève l’éventualité 
d’un biais dans les assemblages avec des plantes à proximité de ces zones humides probablement davantage 
préservées. Certains paléosols semblent avoir à l’inverse enregistré des conditions plus sèches, peut-être du 
fait d’un développement dans des zones plus distales de la plaine d’inondation auquel viennent s’ajouter des 
variations de MAP. 
Enfin, l’étude paléopédologique réalisée par Hamer et collaborateurs (2007a,b) dans le bassin de l’Ebre 
nous laisse également entrevoir le potentiel très intéressant des paléosols à restituer les paramètres 
paléoclimatiques à haute résolution, avec 44 profils recensés sur seulement 30 m de coupe représentant 
300 Ka. Ceux-ci appraissent beaucoup plus fréquents dans les successions continentales que les niveaux 
fossilifères, dont moins d’une dizaine sont dénombrés pour chaque étude proposée sur l’intervalle de 7 Ma 
considéré. 
L’étude des paléosols des bassins de Digne-Valensole et de Loranca représente donc un outil permettant 
d’obtenir des informations paléoclimatiques qualitatives et quantitatives à haute résolution entre le Chattien 










Figure 2-17. Synthèse des quantifications des températures annuelles moyennes et des précipitations annuelles 
moyennes sur l'intervalle Chattien supérieur-Burdigalien inférieur. Les données continentales et les âges des évènements 
isotopiques globaux (Mi-1, Mi-1a, Mi-1b) (extraits de Zachos et al., 2001) sont présentés selon l’échelle stratigraphique 
proposée par Berggren et collaborateurs (1995). 
 











3 Apport de l’étude paléopédologique dans la reconstitution des 
paléoenvironnements du bassin de Digne-Valensole et de Loranca à 





Cette troisième partie s’attache à la reconstitution du cadre paléoenvironnemental des séries étudiées, 
élément essentiel à la compréhension des conditions paléoclimatiques à partir des paléosols. Après une 
description détaillée des coupes, une présentation exhaustive des profils paléopédologiques est proposée. 
L’étude de leurs caractéristiques physiques et de leurs profils géochimiques permet d’appréhender les 
processus entrés en jeu dans leur formation. S’ensuit une discussion sur l’apport de ces paléosols à la 
compréhension de la dynamique sédimentaire à court terme à partir de l’étude des variations latérales des 
profils d’altération, et à plus long terme en se concentrant sur la succession des caractéristiques des profils 
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3.1 Présentation des sections étudiées 
Plusieurs coupes ont été retenues dans les séries étudiées. Deux dans la série de Beynes-Châteauredon, 
qui présentent de nombreux paléosols et sont attribuées au Miocène inférieur, et trois dans la série du fan de 
Tórtola qui présentent moins de profils paléopédologiques mais sont bien corrélées et associées au Chattien 
terminal et à l’Aquitanien. Celles-ci sont présentées en détail dans les paragraphes suivants. 
3.1.1 Coupes de la série de Beynes-Châteauredon 
Deux coupes ont été retenues pour notre étude dans la série de Beynes-Châteuredon, à l’extrémité 
orientale du bassin de Digne-Valensole (Figure 3-1) : 
• La coupe de la ravine de Font d’Eygout, située à 600 m à vol d’oiseau au Nord-Nord-Ouest du 
village de Beynes (lat. 43.996175°, long. 6.221903°), constitue l’objet central de notre étude pour 
plusieurs raisons :  
- De nombreux paléosols ont été évoqués lors de travaux antérieurs (Graciansky et al., 1982 ; 
Lopez et al., 2000 ; Bialkowski, 2002 ; Bauer, 2006 ; Bialkowski et al., 2006 ; Cojan et al., 2013). 
- Sa position stratigraphique est bien définie. L’étude biostratigraphique de niveaux fossilifères 
contenant des restes de rongeurs et des pollens permet d’attribuer à cette coupe de 
155 m d’épaisseur un âge Oligocène supérieur-Aquitanien supérieur (Graciansky et al., 1982 ; 
Mein, 1990 ; Bialkowski et al., 2006). De plus, des corrélations chimiostratigraphiques avec le 
domaine marin basées sur la composition isotopique de nodules pédogénétiques carbonatés 
positionnent cette section entre 23,3 et 19,9 Ma, avec cependant une incertitude pour la base 
de la coupe (Lopez et al., 2000 ; Bialkowski et al., 2006 ; Cojan et al., 2013). 
- Ces analyses isotopiques ont également permis de caractériser le type de végétation, à savoir 
des plantes C3 soumises à un stress hydrique (Cojan et al., 2013), et de confirmer la position 
côtière proposée d’après les études sédimentologiques (Bialkowski, 2002 ; Bauer, 2006 ; Cojan 
et al., 2013). 
- La diagenèse apparaît limitée, voire inexistante. En effet le recouvrement sédimentaire de la 
série n’aurait pas excédé quelques centaines de mètres (Deconinck, 1984) et Bauer (2006) 
avance plusieurs arguments en défaveur de modifications diagénétiques. Parmi eux, la 
variabilité chromatique des paléosols, l’absence de recristallisation des nodules pédogénétiques 
qui est également attestée par des valeurs non uniformisées de δ13C/δ18O (Cojan et al., 2013), la 
préservation de smectite et de palygorskite qui sont des minéraux argileux sensibles à 
l’altération diagénétique, la couleur claire des résidus palynologiques (Bialkowski, 2002), ou 
encore l’absence de corrélation entre le δ 13C de la matière organique et le carbone organique 
total (Bauer, 2006 ; Bignonnet & Cojan, 2009). 
- Enfin, les variations latérales de faciès peuvent être aisément étudiées car la série affleure sur 
plus de 400 mètres latéralement sans être interrompue par des sols actuels et de la végétation. 
Des coupes annexes, RFE 2, RFE 3, RFE 4 et RFE 5 situées respectivement à 190, 230 et 310 
mètres au Nord-Nord-Ouest de la section de référence sont donc étudiées dans le but de 
découper la zone affleurante en unités corrélables et d’observer l’évolution latérale des profils 
paléopédologiques relativement aux dépôts sédimentaires. 
 
• A celle-ci vient s’ajouter la coupe des Courtiers, située à 3,5 km plus au NNE à 300 mètres à l’Ouest 
du hameau qui lui confère son nom (lat. 44.023799°, long. 6.241900°). Ce second affleurement 
présente une épaisseur d’environ 55 mètres, et les dépôts sédimentaires ainsi que les paléosols 
peuvent y être étudiés latéralement sur plus de 200 mètres. Le principal intérêt de l’étudier réside 
dans le fait qu’il permet, par comparaison à l’affleurement de Font d’Eygout, d’évaluer les influences 
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des conditions locales (pédoclimat) et des conditions régionales sur le signal enregistré par les 
paléosols. 
Les nodules pédologiques prélevés sur cette coupe sont actuellement en cours d’analyse 
isotopique afin de la corréler précisément avec la coupe de référence. Les corrélations 
stratigraphiques permettent cependant de situer la base de la coupe des Courtiers au niveau de la 
partie terminale de la coupe de la ravine de Font d’Eygout, et son sommet plus haut dans la 
stratigraphie (Bauer, 2006). La coupe débute au-dessus de la quatrième barre marine reconnue dans 
cette série, qui ne se retrouve pas dans la coupe de Font d’Eygout mais qui a été suivie jusqu’à la 
coupure de la série par la rivière Asse, à moins de 1 km au Nord du site de Font d’Eygout. Cette 
barre est située environ 30 mètres au-dessus de la troisième barre marine dont le sommet est corrélé 
au niveau fossilifère de Font d’Eygout (Ŧ 1, cote 92 m) (Figure 3-2). Ces éléments de corrélation 





Figure 3-1. Localisation des coupes de la ravine de Font d’Eygout et des Courtiers sur le schéma géologique simplifié 
de la série de Beynes-Châteauredon (A, modifié d’après Bauer, 2006) et prises de vues aériennes (B et C, IGN). 




Figure 3-2. Corrélations des coupes étudiées dans la série de Beynes-Châteauredon (d'après Bauer, 2006). Les 
encadrés noirs représentent les coupes étudiées. 




Figure 3-3. Coupes de Font d'Eygout et des Courtiers. 
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• Description et interprétation des faciès sédimentaires : 
Les affleurements de la ravine de Font d’Eygout et des Courtiers présentent des faciès sédimentaires 
hétérogènes décrits ci-après : 
- Conglomérats : 
 Les conglomérats de la série de Beynes-Châteauredon présentent des formes généralement 
lenticulaires et érodent les dépôts sous-jacents (Planche I). Leur extension latérale varie de quelques 
mètres à quelques décamètres et leur hauteur de quelques dizaines de centimètres à quelques mètres. 
Ils sont constitués en grande majorité de galets calcaires provenant des couches mésozoïques érodées, 
mais quelques éléments siliceux proviendraient des couches du Tithonien et de l’Eocène, et les galets 
gréseux verdâtres de l’Albien (Graciansky et al., 1982). Leur forme est plus ou moins anguleuse, 
surtout à la base de la série, ce qui témoigne d’une origine relativement locale. Ces éléments sont 
jointifs mais non cimentés, une matrice sableuse très fine s’observe par endroits. Ces faciès sont 
particulièrement fréquents sur les premiers soixante mètres de la coupe de Font d’Eygout (Figure 
3-3). 
 
Planche I. Conglomérats de la série de Beynes-Châteauredon. A) Conglomérats d’extension latérale décamétrique 
présentant une belle base érosive sur des marnes rouges (cote 47 et 55 m, coupe de Font d’Eygout). B)  Chenaux 
lenticulaires métriques compris dans une épaisse série marneuse (base coupe RFE 4). C) Vue détaillée d’un conglomérat à 
éléments plus ou moins anguleux et jointifs (cote 55 m, coupe de Font d’Eygout). 
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- Dépôts sableux et bancs gréseux : 
Des couches sableuses grises (5Y7/2, 5Y8/2 d’après la charte de Munsell) sont relativement 
abondantes dans ces affleurements, particulièrement à partir de 85 mètres sur la coupe de Font 
d’Eygout et sur la coupe des Courtiers (Planche II). Les moins épaisses (0,1 à 1 mètre) se trouvent 
généralement dans la continuité latérale des lentilles conglomératiques décrites précédemment. Leur 
extension latérale atteint fréquemment plusieurs dizaines de mètres et les sables sont parfois 
consolidés et se présentent sous forme de lentilles gréseuses, à la base desquelles des graviers sont 
souvent observés. Des couches d’épaisseur plurimétriques sont également observées au milieu de la 
coupe de Font d’Eygout et dans la seconde moitié de la coupe des Courtiers. La dernière couche 
gréseuse massive de la seconde coupe contient également des fossiles d’huîtres.  
 
- Argiles et silts : 
Les dépôts fins prédominent dans l’affleurement de Font d’Eygout, et représentent 60 à 65 % 
de l’épaisseur de la pile sédimentaire. Ces sédiments présentent fréquemment une couleur rosée 
(2.5YR7/2, 5YR7/3) à brun-rouge (10R4/8), en passant par le rouge vif (2.5YR6/6), témoignant de 
bonnes conditions d’oxydation. Le milieu de la coupe de Font d’Eygout (74 à 110 m) et la seconde 
moitié de la coupe des Courtiers affichent cependant des teintes plus sombres, plutôt grises (5Y6/1, 
10R4/1), violacées (10R4/3, 7.5YR4/3) avec des taches ou des niveaux jaunes ocres (2.5Y7/6) (Planche 
II). Des oncolites de forme allongée et à remplissage calcitique concentrique sont observables dans ces 
niveaux sombres. C’est aussi dans ceux-ci qu’ont été découverts les gisements fossilifères à restes de 
rongeurs et à palynomorphes de la coupe de Font d’Eygout (Graciansky et al., 1982 ; Bialkowski, 
2002). La granulométrie de ces dépôts est légèrement granocroissante sous les dépôts plus grossiers 
comme les barres gréseuses. 
 
Planche II. Grès, sables et sédiments fins (argiles, silts) de la série de Beynes-Châteauredon. A) Barres gréseuses 
d’épaisseur décamétrique à pluridécamétrique ressortant des couches silteuses par érosion différentielle (cote 97 m, entre 
coupe de Font d’Eygout et RFE 2). B) Lentille gréseuse d’extension latérale plurimétrique et d’épaisseur métrique, 
correspondant à un remplissage de chenal au sein de dépôts majoritairement argileux (partie haute de la coupe RFE 2). 
C) Alternances de couches argileuses et de bancs sableux (partie terminale de la coupe de Font d’Eygout). D) Transition 
entre des dépôts fins (rouges oxydés, à la base) et des dépôts plus silto-sableux ocre à gris sombre (partie supérieure) (cote 
60 à 90 m, coupe de Font d’Eygout). 
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- Calcaires : 
Derniers faciès de la série, des bancs calcaires beiges (2.5Y à 5Y8/2) à rougeâtres (10R8/1, 
7.5YR8/2), d’extension latérale allant de quelques mètres à plusieurs dizaines et d’épaisseur le plus 
souvent pluridécimétrique, parfois plurimétrique (Planche III). Ceux-ci se présentent principalement 
sous forme de lentilles isolées au sein des couches argilo-silteuses. La transition avec les autres faciès 
est plus nette. Quelques-uns sont observables au-dessus des conglomérats. Ces calcaires sont peu 
massifs et présentent une mauvaise structuration voire un débit en plaquettes. Ils sont 
particulièrement visibles sur les 50 premiers mètres de l’affleurement de Font d’Eygout, bien que 
quelques uns, très réduits, soient recensés au sommet de cette coupe et dans celle des Courtiers.  
 
 
Planche III. Calcaires de la série de Beynes-Châteauredon. A) Bancs calcaires lacustres, déstructurés (base de la coupe 
de Font d’Eygout). B) Calcaire lacustre sur conglomérat et ayant subi la pédogenèse (cote 49 m, coupe de Font d’Eygout). 
C) Calcaire palustre d’épaisseur décimétrique sans structuration marquée (cote 11 m, coupe de Font d’Eygout). D) Calcaires 
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L’observation de l’ensemble de ces dépôts permet d’interpréter le cadre paléoenvironnemental de la 
série étudiée : 
 - Les lentilles conglomératiques et gréseuses constituent des paléo-chenaux en bordure desquels se 
sont déposés des levées sableuses ou des lobes de crevasses suite à des ruptures de berges. Les corps 
chenalisés à éléments grossiers témoignent de processus de cônes alluviaux plus ou moins torrentiels 
en fonction de la proximité avec la bordure du paléo-relief. L’imbrication des galets indique 
globalement un écoulement vers le Nord-Nord-Ouest. Les chenaux gréseux, qui révèlent une 
direction d’écoulement similaire, sont associés à une origine plus distale. 
- Les couches sableuses sont donc principalement d’origine fluviatile, hormis au sommet de la section 
des Courtiers où leur épaisseur est plurimétrique et où la présence de fossiles permet de les interpréter 
comme des dépôts deltaïques à marins peu profonds. 
- Dans ce contexte, les sédiments les plus fins (argiles et silts) sont interprétés comme des alluvions 
déposées par les crues successives de ces chenaux et entrainées plus loin de ceux-ci du fait de la taille 
réduite des particules. Leur oxydation témoignant de leur exposition aux agents atmosphériques. 
- Les calcaires peu massifs ont une origine lacustre à palustre selon leurs dimensions, les calcaires 
lacustres présentant une extension parfois pluri-hectométrique. Ceux qui reposent sur des argiles de 
débordement sont liés à l’installation de lacs ou de marécages dans les bas topographiques de la plaine. 
Ceux qui surplombent les lentilles conglomératiques sont probablement les témoins d’abandon d’une 
portion de rivière suite à une avulsion et d’une stagnation des eaux suivant un schéma de type "oxbow 
lake". 
L’ensemble est donc interprété comme une plaine d’inondation bordée par des cônes alluviaux de 
dimensions restreintes, expliquant les interactions entre systèmes locaux (conglomérats) et distaux (grès) 
(Figure 3-4). 
La base de la coupe de Font d’Eygout, entre 0 et 62 mètres, composée de lentilles conglomératiques à 
éléments subanguleux et jointifs alternant avec des calcaires palustres à lacustres et des argiles de 
débordement, est interprétée comme un système alluvial proximal et lacustre (Figure 3-3). Entre 62 et 
92 mètres, les dépôts fins dominent, et alternent avec des couches silto-sableuses à oncolites. Ils sont associés 
à un environnement de plaine d’inondation. Les couleurs de plus en plus sombres témoignant de la mise en 
place de conditions réductrices et l’étude des variations latérales plus au Nord dans la série menée par 
Bialkowski (2002) et Bauer (2006) permet d’associer ces conditions à une phase de haut niveau marin 
modulée par la tectonique locale de ce bassin d’avant-pays. La suite de la coupe, entre 92 et 150 mètres, 
consiste en des alternances d’alluvions fines et de levées, lobes de crevasse et chenaux gréseux associés à un 
système fluviatile. 
Les 35 premiers mètres de la coupe des Courtiers présentent les mêmes faciès que la dernière partie de la 
coupe de Font d’Eygout. Cependant, les dépôts sableux plus récurrents et les conglomérats nous amènent à 
interpréter une certaine pérennité des apports plus proximaux dans ce secteur. La deuxième partie de la 
coupe, avec des argiles et des silts gris à ocres alternant avec d’épaisses passées sableuses, consiste en la 
transition vers un environnement marin. 
 
Figure 3-4. Bloc diagramme représentant le contexte paléoenvironnemental du dépôt de la série de Beynes-
Châteauredon. 
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3.1.2 Coupes du fan de Tórtola 
Les données complémentaires provenant du bassin de Loranca ont été recueillies dans trois coupes 
étudiées récemment par Held (2011) dans une problématique paléohydrologique. Il s’agit des coupes de 
Canales, située à l’Ouest de Huete, et de La Higuerilla et Penas de San Juan situées plus au Nord (Figure 3-5, 
Figure 3-6). 
 
Figure 3-5. Carte topographique simplifiée du secteur de Huete. Les sections dans lesquelles les paléosols sont étudiés 
sont marquées par des étoiles rouges. 
Ces coupes sont composées de sédiments fluviatiles et alluviaux comparables à ceux observées dans la 
série de Beynes-Châteauredon. Des chenaux principalement gréseux qui présentent latéralement des levées 
et des lobes de crevasse alternent avec des alluvions fines déposées dans la plaine d’inondation et des 
calcaires lacustres formés dans les dépressions. Des dépôts gypseux sont également observables, notamment 
au sommet de la section de Penas de San Juan. La formation de ces évaporites est reliée à un environnement 
de type playa. 
Quatre niveaux fossilifères identifiés dans ces coupes, associés aux faciès lacustres et marécageux, 
permettent de les corréler et de les dater de la fin du Chattien (biozones MP 28 et MP 29) et de l’Aquitanien 
(MN1 et MN2) (Daams, 1996a,b ; Cojan et al., 2006 ; Held, 2011). L’étude des paléosols de ces coupes 
permettra donc d’apporter des résultats dont une partie pourra être comparée à ceux du Sud-Est de la 
France, et l’autre élargira l’intervalle stratigraphique étudiée. 
 




Figure 3-6. Coupes de Canales, La Higuerilla et de Penas de San Juan, et corrélations (d’après Held, 2011). 
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3.2 Description des paléosols 
55 paléosols ont été recensés sur la coupe de Font d’Eygout et 20 sur la coupe des Courtiers en ce qui 
concerne le bassin de Digne-Valensole. Pour le bassin de Loranca, 9 profils ont été échantillonnés sur les 
trois coupes présentées précédemment et ont été utilisés pour cette étude. 
3.2.1 Description physique 
Tous ces paléosols sont aisément identifiables sur le terrain car ils présentent des nodules et 
rhizoconcrétions composés de carbonate de calcium et des couleurs rouges à ocres liées à l’oxydation des 
sédiments altérés. Ces profils ont été étudiés de façon détaillée en termes de granulométrie et de lithologie, 
de couleur et d’épaisseur des horizons. La nature du matériau parental a également été déterminée in situ 
ainsi que la taille moyenne et la densité des nodules et rhizoconcrétions. Les tableaux résultants et les dessins 
des profils sont présentés en annexes 1 à 3, les paragraphes suivants synthétisent les principales observations. 
Les nodules et rhizoconcrétions carbonatés sont de texture micritique et présentent peu de 
recristallisation (Planche IV). Ils sont regroupés en un horizon Bk d’épaisseur variant entre 0,1 et 1,8 m. 
 
 
Planche IV. Nodules et rhizoconcrétions carbonatés. A) Nodules pédogénétiques calcaires isolés au sein d’une matrice 
argileuse. B) Section de nodule pédogénétique, à texture micritique et sans recristallisation. C) Rhizoconcrétions verticales 
calcaires. D) Section d’une rhizoconcrétion. Les marbrures horizontales sont liées à la cristallisation de sparite au sein d’une 
matrice micritique du fait d’alternance de phase de dessiccation (fentes) et de saturation temporaire en eau (précipitation de 
sparite). 
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 Ce CaCO3 pédogénétique présente différents stades de maturité (Planche V), le plus fréquemment 
observé étant le stade II, à nodules indurés pluri-millimétriques à pluri-centimétriques, de forme globuleuse 
à subanguleuse. Quelques nodules moins indurés correspondent au stade de calcification le moins avancé 
(stade I), alors que plusieurs paléosols présentent des nodules coalescents et des rhizoconcrétions tubulaires 
verticales (stade III) et que l’un des paléosols de Font d’Eygout (cote 72 m) présente une pétro-cimentation 
progressive (stade IV puis V). Cette accumulation carbonatée de nature pédogénétique étant la 
caractéristique principale de ces profils d’altération, ils peuvent être désignés comme des Calcisols selon la 
classification spécifique aux paléosols proposée par Mack et collaborateurs (1993). Cet horizon 
d’accumulation est souvent surmonté d’un horizon argileux interprété comme un Bw, l’accumulation 
d’argiles pouvant résulter d’une néoformation, mais aussi dans la plupart des cas simplement de la lixiviation 
des éléments plus solubles. L’horizon A de surface est plus difficile à reconnaître, la matière organique 
n’étant pas préservée dans ces paléosols. De plus, dans ces séries continentales, la partie superficielle des 
profils d’altération est souvent tronquée par des phénomènes érosifs. Les profils d’altération peuvent 
également se superposer, le paléosol le plus récent se développant sur les horizons les plus superficiels du 
profil antérieur. 
 
Planche V. Différents stades de maturité des accumulations de CaCO3 pédogénétique. A) Stade I : nodules 
pédogénétiques peu indurés. B) Stade II : nodules pluri-millimétriques indurés dispersés ou alignés verticalement en 
relation avec le système racinaire. C) Stade II-III : nodules pluri-centimétriques plus coalescents. D) Stade III : 
rhizoconcrétions verticales au sein d’une matrice enrichie en CaCO3 E) Stade IV-V : horizon pétrocalcique surmontant un 
horizon où les nodules sont visibles mais englobés dans une matrice argilo-calcaire. 
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Ces paléosols sont développés sur l’ensemble des faciès sédimentaires détaillés précédemment (Planche 
VI), ces derniers influençant partiellement les caractéristiques des profils : 
- Les paléosols formés sur les sédiments plus fins sont généralement caractérisés par des nodules isolés 
(stade II). Les couleurs varient en fonction des conditions de saturation en eau, liée à la porosité des 
matériaux mais aussi à la proximité des chenaux et donc à l’exposition aux crues. Des teintes rouges 
à rosées sont liées à des conditions d’oxydation assez permanentes, alors que des teintes plus ocres 
sont visibles dans les niveaux sombres associés aux faciès palustres/lacustres et côtiers, témoignant 
d’alternance de conditions réductrices et oxydantes. 
- La base des profils formés sur les conglomérats présente fréquemment des croûtes calcaires 
d’épaisseur millimétrique développées sur les galets les plus superficiels, surmontées d’un horizon 
plus noduleux, et une oxydation progressive vers le sommet du profil d’altération. 
- Enfin, les paléosols développés sur les calcaires palustres et lacustres présentent de façon presque 
systématique les horizons Bk les plus évolués, avec des rhizoconcrétions affectant le sommet de ces 
calcaires (stade III). Ceux-ci sont également déstructurés et rubéfiés. Ils semblent donc que la 
richesse en carbonate de calcium du matériau parental influence de manière importante le 
développement de ces horizons carbonatés Dans ces séries cependant, certaines accumulations de 
CaCO3 sont probablement de nature purement palustre, avec des rhyzoconcrétions métriques 
affectant l’ensemble des niveaux calcaires et des teintes sombres synonymes de conditions 
réductrices. 
 
Planche VI. Pédogenèse sur les différents faciès et influence de la dynamique sédimentaire dans leur préservation. A) 
Argiles de débordement. Noter la rubéfaction des sédiments et le niveau d’accumulation de CaCO3 mis en relief par 
l’érosion différentielle (Fe-C.06). B) Sédiments silteux. Quelques nodules carbonatés pluri-millimétriques sont visibles ainsi 
que des taches ocres dans des sédiments gris sombres, témoignant de conditions oxydoréductrices fluctuantes (Fe-C.09). 
C) Calcaire palustre dont le sommet est rubéfié et présente des rhizoconcrétions verticales (base RFE 3). D) Paléosol 
carbonaté développé sur une passée conglomératique (Fe-C.01). Certains galets du toit de cette couche sont recouverts 
d’une fine pellicule calcaire. D) Paléosol préservé entre deux barres gréseuses (Cou-16). E) Paléosols tronqués par des 
dépôts sableux (Fe-E.10 et 11). 
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3.2.2 Profils géochimiques et minéralogiques 
Les profils géochimiques de ces paléosols ont également été étudiés en détail afin de mieux comprendre 
les processus pédogénétiques entrés en jeu dans leur formation. Les paragraphes suivants traitent d’abord de 
la méthodologie analytique, avant une présentation synthétique des résultats, illustrés par des profils types. 
3.2.2.1 Méthodes d’analyse 
Avant d’effectuer les différentes analyses, un travail de dégagement de la pellicule superficielle des 
profils affectée par l’altération actuelle a été nécessaire. Celle-ci représente une épaisseur de 20 à 50 cm selon 
les conditions d’affleurement. Ensuite, pour l’échantillonnage, un pas de 10 à 20 cm dans le sens de la 
stratigraphie est adopté, en prenant soin d’échantillonner l’ensemble des horizons et sédiments sous et sus-
jacents afin d’avoir une résolution très fine de l’information. Jusqu’à plus de 20 analyses sont donc réalisées 
sur les profils les plus épais, contre 3 à 5 pour les plus réduits. Si les études géochimiques classiques des 
profils pédologiques prennent uniquement en compte la fraction fine des horizons Bk, représentant ce qui 
est disponible et assimilable par les végétaux (Baize, 2000), les nodules calcaires constituant parfois la 
fraction dominante de ces paléosols ont également été échantillonnés en prenant en compte leur densité. 
La composition minéralogique de la roche totale et la minéralogie des argiles ont alors été analysées par 
diffractométrie rayons X dans les laboratoires du Centre de Géosciences de Mines ParisTech. 28 paléosols, 
représentatifs de l’ensemble des profils, ont été échantillonnés pour un total de 220 analyses de roche totale 
et 199 d’argiles, permettant de se pencher sur la diversité des roches-mères et la variabilité des profils 
rencontrées dans les différents affleurements étudiés. L’incertitude relative à l’analyse est de 5 à 10 %. 
Pour mesurer les teneurs et caractériser les distributions des éléments majeurs au sein des profils 
paléopédologiques, deux méthodes ont été employées : 
- La spectrométrie optique par torche à plasma (ICP-OES), méthode de laboratoire classiquement 
utilisée dans les études pédologiques, et qui nécessite un travail de micro-broyage avant d’effectuer 
les mesures. L’incertitude sur les principaux éléments mesurés (Al, Si, K, Ca, Ti, Mn, Fe) est 
inférieure à 5 % de la valeur mesurée, voire 2 % pour les plus abondants (Al, Si, Ca). Les analyses 
(n = 480) ont été réalisées au Centre de Recherches Pétrographiques et Géochimiques (CRPG) de 
Vandoeuvre-lès-Nancy. 
- Une sonde à fluorescence X portable a également été mise à notre disposition par la Fédération Île-
de-France de Recherche sur l’Environnement (FIRE). Il s’agit d’un outil encore peu utilisé sur des 
objets de ce type en dehors de la recherche de métaux lourds (site web Olympus), mais qui s’est 
révélé très précieux lors de cette étude. Avec un temps optimal d’analyse in situ évalué à  une 
minute par échantillon, plus de 950 mesures ont pu être effectuées pour compléter notre étude. 
L’incertitude est inférieure à 3 % de la teneur mesurée pour les éléments majeurs les plus abondants, 
hormis l’aluminium pour lequel elle est de 10 %. Il s’agit de l’élément le plus léger mesurable avec 
cette sonde. 
Des tests préalables, présentés en annexe 5, ont été menés afin de calibrer la sonde, de s’assurer de la 
reproductibilité des résultats d’analyses d’échantillons bruts (non réduit en poudre) par XRF, et de les 
comparer aux résultats d’analyses ICP sur des échantillons homogénéisés. 
 La sonde XRF présente une précision moindre dans la détection des éléments légers comme 
l’aluminium. Cependant, les résultats anormaux, qui affectent moins de 10 % des analyses, peuvent être 
repérés et écartés aisément en étudiant la somme des teneurs élémentaires (et des éléments légers), alors 
largement supérieure à 100 %. 
Ensuite, les teneurs mesurées in situ sont légèrement différentes de celles obtenues par ICP du fait de 
l’analyse sans homogénéisation préalable des matériaux. 
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 Des équations spécifiques à chaque élément majeur ont été établies à partir de l’analyse par les deux 
méthodes d’une trentaine d’échantillons variés (argiles, niveaux à nodules carbonatés, silts, sables) afin de 
corriger les données XRF (Tableau 3-1). 
 
 
Tableau 3-1. Equations de correction des résultats XRF. Celles-ci sont établies à partir de l’analyse de 29 échantillons 
argileux, argilo-calcaires, silteux et sableux provenant de l’ensemble des horizons (Bw, Bk et C) de 5 paléosols de la coupe 
de Font d’Eygout (Fe-A.05, Fe-A.08, Fe-A.09, Fe-D.04 et Fe-D.05). Les détails concernant l’établissement de ces équations 
sont présentés en annexe 5. 
 
Si les analyses ICP apparaissent donc plus précises, la rapidité des analyses XRF in situ permet d’obtenir 
un nombre plus important de données et donc une meilleure résolution verticale concernant la composition 
géochimiques des profils (paléo)pédologiques, et les corrections pouvant leur être apporté à partir de 
quelques points de comparaisons justifient grandement l’intérêt de cette sonde dans ce type d’étude. 
 
 
3.2.2.2 Profils types 
L’ensemble des données géochimiques obtenues est présenté en annexe 6. Les profils des deux bassins  
étudiés sont extrêmement similaires, seuls quelques uns des paléosols analysés dans le bassin de Loranca 
présentent des teneurs en MgO plus importantes en sommet de profil. 
 Dans les paragraphes suivants, nous illustrons les résultats de cette étude géochimique à partir de 
quelques exemples représentatifs de paléosols formés sur différents matériaux (argiles, sables, calcaires). Les 
profils simples, affectés par une seule phase de pédogenèse, sont abordés en premier, avant d’illustrer les 












• Paléosols à profil simple, formés sur argiles de débordement (Fe-A.09, cote 14 m, 25 m au NNE de la 
coupe de Font d’Eygout (Figure 3-3)) : 
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Ce type de paléosol est illustré par le profil Fe-A.09, formé sur des alluvions fines de plaine 
d’inondation. Les sédiments sur lesquels il s’est développé présentent une rubéfaction importante ainsi 
que de la marmorisation. La partie superficielle est composée d’un horizon Bw, l’horizon A n’est pas 
reconnu du fait que la matière organique n’est pas préservée et qu’aucune différenciation ne soit 
remarquée en termes de couleur ou de densité. Il surmonte un horizon Bk noduleux (stade II). 
Les analyses de roche totale réalisées permettent d’identifier trois espèces minéralogiques au sein de 
ce profil : du quartz, de la calcite et de l’argile (Figure 3-7). Ces trois espèces se retrouvent d’ailleurs dans 
l’ensemble des profils analysés, quel que soit le matériau parental. A noter que la calcite apparaît assez 
mal cristallisée au regard des spectres DRX, ce qui plaide encore en faveur d’une diagenèse limitée 
(comm. pers. M. Thiry). 
L’horizon C est composé d’environ 25 % de quartz, 15 % de calcite et 60 % d’argiles. Cette fraction 
argileuse est représentée principalement par des interstratifiés illites/smectites, à hauteur de 55 %, mais 
aussi 20 % de smectites, des chlorites/smectites et de la kaolinite représentant chacun 10 % des minéraux 
argileux, et de l’illite à hauteur de 5 %. 
L’horizon Bk montre un enrichissement en calcite, avec une teneur moyenne de 70 %, aux dépens 
du quartz et des argiles qui passent respectivement à 10 % et à 20 %. Dans cet horizon, les proportions 
d’illites, de chlorites/smectites et de kaolinite n’ont pas varié significativement par rapport à l’horizon C, 
mais la teneur en illites/smectites est en moyenne 15 % plus faible, au profit des smectites qui montrent 
une valeur deux fois plus élevée dans cet horizon. 
L’horizon superficiel Bw présente un léger enrichissemnt en quartz et en argiles, avec des valeurs 
moyennes respectives de 15 et 35 %, alors que la calcite est moins abondante que dans l’horizon sous-
jacent, représentant tout de même 50 % de la roche totale. L’étude du cortège des minéraux argileux 
montre relativement peu d’évolution par rapport au Bk. Un léger enrichissement en kaolinite est 
observé, mais celui-ci reste compris dans l’incertitude analytique. 
 
Figure 3-7. Diagrammes roche totale et minéraux argileux d'un paléosol à profil simple formé sur des argiles de 
débordement (Fe-A.09, Font d'Eygout). 
Du point de vue de la roche totale, on remarque donc une accumulation de calcite coïncidant avec 
l’horizon à nodules pédogénétiques. L’horizon le plus superficiel est plus argileux et plus riche en quartz 
que le Bk du fait de la lixiviation du carbonate de calcium. Les proportions de ces minéraux sont toutefois 
inférieures à celles mesurées dans l’horizon C où la calcite représente une faible proportion du matériau. 
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Cette observation semble donc aller dans le sens d’un enrichissement en CaCO3 de l’horizon B lié à des 
apports extérieurs. En effet, deux sources sont attribuées au Ca des sols actuels : le matériau parental bien 
sûr, mais aussi les poussières atmosphériques, qui peuvent même représenter la source principale dans 
certaines régions arides à semi-arides (Yaalon & Ganor, 1975 ; Pewe et al., 1981 ; McFadden et al., 1986 ; 
Brimhall et al., 1988 ; Dan, 1990 ; Miller et al., 1993 ; Yaalon, 1995 ; Khadkikar et al., 1998 ; Van der 
Hoven & Quade, 2002). L’influence de phénomène de cimentation tardive par circulation de fluides 
chargés en carbonate post-enfouissement peut également être envisagé dans ces séries continentales, 
mais la diagenèse est reconnue comme limitée et celle-ci n’explique pas la carbonatation plus importante 
de l’horizon Bk en particulier. 
Concernant la fraction argileuse, on remarque une transformation des interstratifiés illites/smectites 
en smectites entre l’horizon C et l’horizon B, et probablement une légère néoformation de kaolinite au 
niveau du Bw, bien que l’enrichissement soit inférieur à l’incertitude analytique. 
L’étude de la distribution des teneurs en éléments majeurs dans le profil de ce paléosol nous indique 
un matériau parental composé d’environ 54 % de SiO2, 13,4 % d’Al2O3, 4,6 % de Fe2O3, 7,3 % de CaO, 
environ 1,8 % de K2O et MgO, 0,64 % de TiO2 et moins de 0,02 % de Na2O et MnO (Figure 3-8). Le 
diagramme représentant les distributions des teneurs en éléments majeurs permet également d’observer 
la proportion plus importante de carbonate de calcium dans l’horizon B par rapport à l’horizon C, avec 
une valeur moyenne de CaO de 25 % dans le Bw et de 37,4 % dans le Bk, ce qui est en accord avec la 
proportion de calcite déterminée par DRX (division de la teneur en CaO par 0,55976 pour obtenir la 
teneur en CaCO3). Globalement, les autres éléments montrent une évolution inverse par rapport au CaO. 
 
Figure 3-8. Distribution des éléments majeurs (mesurés par ICP-OES) dans le profil d'un paléosol simple formé sur 
des argiles de plaine d'inondation (Fe-A.09, Font d’Eygout). 
 
 
Ces distributions étant relatives, des ratios élémentaires peuvent être utilisés pour caractériser les 
pertes ou les enrichissements d’éléments mobiles par rapport à des éléments plus stables (Figure 3-9) : 
- La somme des teneurs des bases représente 3,5 fois celle de l’Al2O3 dans le Bw et 8,6 dans le Bk alors 
qu’elle est seulement de 0,8 fois celle de l’aluminium dans l’horizon C. Cela souligne encore une fois 
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l’éventualité d’apports extérieurs de CaCO3 en sommet de profil. Le Ca progressivement lixivié s’est 
accumulé dans le Bk où il a précipité à la faveur de l’évaporation. Parallèlement à ce phénomène, la 
teneur en aluminium est plus importante dans le Bw, témoignant de l’illuviation d’argiles. 
- Le ratio d’argilosité (Al2O3/SiO2) est relativement stable sur l’ensemble du profil, avec une moyenne 
de 0,23 et des extrema de 0,21 et 0,25. La valeur la plus faible est observée dans le Bk et la plus forte 
dans l’horizon C, ce qui va dans le sens du diagramme roche totale et suggère que le Bk est moins 
argileux que les deux autres horizons du fait de l’accumulation de CaCO3, et bien que le Bw soit plus 
argileux que ce dernier, il l’est moins que l’horizon C du fait de la proportion plus importante de 
carbonate de calcium. 
- Le rapport du Fe2O3 sur le TiO2 apparaît lui aussi relativement stable, avec une moyenne de 7,0 et 
des extrema de 6,1 et 7,4. Les légères diminutions de ce ratio peuvent être interprétées comme des 
différences dans la composition des argiles qui ont subi la pédogenèse, et les valeurs légèrement plus 
élevées à la base du Bw révèlent une faible accumulation d’oxydes de fer. 
- Enfin, l’indice chimique d’altération (CIA) (cf. partie 1.5.2.3), bien que défini pour caractériser la 
dégradation des feldspaths dans les roches endogènes avec l’altération pédogénétique, a déjà été 
utilisé sur des matériaux sédimentaires pour caractériser leur degré d’altération (Hamer et al., 
2007b). Son application à ce paléosol sans décarbonatation préalable révèle une valeur environ deux 
fois plus élevée dans le Bw que dans le C, avec une moyenne de 23 dans l’horizon le plus superficiel 
contre 11 dans le second. Cependant, la plus forte valeur (60) est observée dans l’horizon C, le plus 
pauvre en CaO. Cet indice n’est donc pas adapté à ces profils paléopédologiques riches en carbonate 
de calcium. Il n’est utilisable que pour des paléosols pauvres en CaO ou pour des profils dans 
lesquels cet élément présente peu de variation. 
 
Figure 3-9. Etude des pertes et enrichissement d’éléments majeurs au sein du profil Fe-A.09 par l'utilisation de ratios 
comparant des éléments mobiles à des éléments stables. 
 
 
• Paléosols à profil simple, formés sur dépôt sableux (Fe-D.04, cote 100 m, coupe de Font d’Eygout) : 
Le profil Fe-D.04 est utilisé pour illustrer ce type de paléosol, formé sur des dépôts sableux associés à 
des lobes de crevasses ou des levées, observable dans l’ensemble des coupes étudiées. Ici encore, l’horizon 
A n’est pas identifié, et a probablement été modifié si ce n’est tronqué par le dépôt sableux successif à 
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cette pédogenèse. Des couleurs rosées et de la marmorisation affectent l’horizon B, où l’on distingue 
encore une fois un Bk noduleux (stade II) et un horizon plus argileux le surmontant. L’horizon C est 
défini comme la partie superficielle de la couche sableuse et la transition entre ce sable et la 
granulométrie argileuse de l’horizon B. 
Les analyses DRX révèlent un horizon C composé de seulement 20 % de quartz, 60 % de calcite, qui 
constitue donc la majeure partie de ce sédiment, et 20 % d’argile (Figure 3-10). Cette fraction argileuse 
est constituée de 30 % de smectite, 20 % de kaolinite, 20 % d’interstratifiés de type illite/smectite, 20 % 
d’illite et 10 % de chlorite/smectite. 
L’analyse de l’horizon Bk révèle un appauvrissement en calcite par rapport au matériau parental, 
mais la teneur de ce minéral reste tout de même à 40 % en moyenne. La proportion de quartz est 
similaire à l’horizon C, mais la proportion d’argile a doublé, avec 40 % dans cet horizon contre 20 % dans 
le C. Ceci est en accord avec l’analyse granulométrique réalisée in situ, et peut être expliqué par une 
granodécroissance des dépôts affectés par l’érosion et par l’altération pédogénétique. Les minéraux 
argileux ont assez peu évolué, seule une diminution de 5 % de smectite concomittante avec une hausse 
de la teneur en illite smectite est observée, cela restant encore une fois dans l’intervalle d’incertitude 
analytique. 
L’horizon Bw présente toujours 40 % de calcite. La teneur de quartz a encore diminué, de 7 % par 
rapport au Bk avec une valeur de 15 %, au profit de la fraction argileuse qui est plus importante de 5 % 
avec une teneur de 45 %. Dans celle-ci seule la teneur en chlorite/smectite est similaire à celle mesurée 
dans le Bk, l’illite diminue de moitié et passe à 10 %, la proportion d’interstratifiés illite/smectite baisse 
de 5 %, la smectite se fait plus abondante avec 35 %, tout comme la kaolinite qui représente alors 25 % 
des minéraux argileux. 
 
Figure 3-10. Diagrammes roche totale et minéraux argileux d'un paléosol à profil simple formé sur des dépôts sableux 
d’origine fluviatile (Fe-D.04, Font d'Eygout). 
Si le sommet du profil de ce paléosol présente donc une décarbonatation évidente par rapport au 
matériau parental, on y retrouve encore une forte teneur de calcite. Le fait que le Bk ne soit pas plus enrichi 
que l’horizon C indique une plus faible influence des apports extérieurs, contrairement au profil illustré 
précédemment. Vers le sommet du profil, la proportion de quartz a tendance à se réduire parallèlement à 
une plus grande proportion d’argiles. L’étude des minéraux argileux révèle une formation de smectite et 
probablement de kaolinite dans l’horizon Bw par dégradation de l’illite et des interstratifiés illite/smectite. 
 
L’étude de la composition élémentaire révèle pour le matériau parental des teneurs en CaO d’environ 
30 % (soit plus de 50 % de CaCO3), du SiO2 à hauteur de 30 à 35 % (supérieur aux 20 % de quartz 
mesurés par XRD car CaO mesuré ici et non CaCO3), entre 3 et 5 % d’Al2O3, 2 à 3 % de Fe2O3, 1 % de 
MgO et K2O, 0,2 à 0,3 % de TiO2 et moins de 0,1 % de MnO et Na2O (Figure 3-11). Tout comme avec les 
diagrammes DRX, on retrouve la décalcification progressive du sommet du profil d’altération, liée à cette 
altération ou à l’hétérogénéité du matériau parental, avec seulement 20 % de CaO dans le Bw. 
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L’accumulation de CaCO3 dans le Bk est moins marquée que dans l’exemple précédent du fait de la forte 
teneur dans le matériau parental, mais est tout de même observable. 
 
Figure 3-11. Distribution des éléments majeurs (mesurées par ICP-OES) dans le profil d'un paléosol simple formé sur 
un dépôt sableux d’origine fluviatile (Fe-D.04, Font d’Eygout). 
Les ratios d’éléments majeurs utilisés précédemment ont également été employés afin d’appréhender 
davantage les processus pédogénétiques (Figure 3-12) : 
- La valeur du rapport de la somme des teneurs des bases sur l’Al2O3 décroit vers le sommet du profil, 
avec une valeur moyenne de 9,7 dans l’horizon C et des valeurs respectives de 4,2 et 2,4 dans les 
horizons Bk et Bw. Cette diminution traduit la décalcification du sommet du profil et la formation 
concomitante d’argiles. 
- Cette formation progressive d’argiles est également soulignée par l’étude de l’évolution des valeurs 
du ratio d’argilosité. Une valeur moyenne de 0,13 est mesurée dans l’horizon C, 0,2 dans le Bk et 
0,26 dans le Bw. 
- L’étude du ratio Fe2O3/TiO2 révèle également une accumulation d’oxydes de fer au sommet du 
profil, avec des valeurs de 12,8 dans le Bw, 9,7 dans le Bk et 7,5 dans l’horizon C. 
- Enfin, le calcul du CIA révèle une altération croissante avec une valeur trois fois supérieure pour 
l’horizon Bw que pour l’horizon C. Cependant, cela coïncide également avec la diminution de CaO 
qui, comme évoqué plus tôt, a tendance à sous-estimer davantage cet indice lorsqu’il est abondant. 
Cette augmentation est donc probablement biaisée. 
 
Figure 3-12. Etude des pertes et enrichissement d’éléments majeurs au sein du profil Fe-D.04 par l'utilisation de 
ratios comparant des éléments mobiles à des éléments stables. 
• Paléosols à profil simple, formés sur calcaire palustre/lacustre (Fe-A.06, cote 9 m, coupe de Font 
d’Eygout) : 
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La pédogenèse sur calcaire palustre/lacustre est maintenant illustrée à partir du profil du paléosol Fe-
A.06 situé à la base de la coupe de Font d’Eygout. Encore une fois, trois horizons sont identifiés : un Bw 
argileux en haut du profil, un Bk qui présente des nodules isolés (stade II) ou des nodules agglomérés en 
rhizomorphes (stade III), et un horizon C correspondant à la partie du banc calcaire non affectée par la 
pédogenèse. 
Les analyses DRX indiquent un horizon C composé en moyenne de 70 % de calcite, 10 % de quartz 
et 20 % d’argile (Figure 3-13). Cette argile est constituée de 85 % d’interstratifiés de type illite/smectite, 
et d’illite, chlorite/smectite et kaolinite, chacun à hauteur de 5 %. 
Le Bk est composé de 50 % de calcite, 15 % de quartz et 30 % d’argiles. Les assemblages de minéraux 
argileux ne montrent aucune évolution par rapport à la roche-mère, seul un pic d’illite/smectite à 90 % 
est observé à la transition entre la partie du Bk caractérisée par des rhizomorphes et la partie à nodules 
plus isolés. Ce pic est corrélé  à une disparition de chlorite/smectite du signal.  
L’horizon superficiel est quant à lui enrichi en quartz et en argile, qui représentent respectivement 
25 et 40 % du matériau. La décarbonatation de cette partie superficielle est marquée, avec plus que 30 % 
de calcite. Les proportions de minéraux argileux ont encore une fois peu évolué entre ces deux horizons. 
Seuls les interstratifiés illites/smectites semblent diminuer au profit des chlorites/smectites au sommet de 
cet horizon. 
 
Figure 3-13. Diagrammes roche totale et minéraux argileux d'un paléosol à profil simple formé sur un calcaire 
palustre (Fe-A.06, Font d'Eygout). 
Dans cet exemple également, on observe une décalcification de la partie superficielle du profil 
paléopédologique au profit du quartz et de l’argile dans le Bw, de nature pédologique ou simplement liée au 
matériau altéré. L’accumulation de CaCO3 dans le Bk est bien marquée, et bien que la majeure partie soit liée 
à la nature du matériau parental, la teneur plus importante de calcite au milieu de cet horizon témoigne 
également d’apports extérieurs. Bien que ce paléosol semble être plus mature que les deux exemples 
précédents du fait de la présence d’un Bk de stade III, l’étude des minéraux argileux montre peu d’évolution. 
Cela confirme donc l’hypothèse émise plus tôt qui stipule que les stades de maturité de ces accumulations 
carbonatées pédologiques sont fortement influencés par la nature du matériau parental. 
La composition élémentaire a également été étudiée (Figure 3-14). L’horizon C est composé 
majoritairement de CaO, à hauteur de 53 %, soit l’équivalent de 95 % de CaCO3. A cela s’ajoute 2,7 % de 
SiO2, 0,67 % d’Al2O3, 0,26 % de Fe2O3, 0,13 % de K2O, 0,12 % de MgO et 0,03 % de TiO2. L’étude de la 
distribution de ces éléments majeurs confirme bien l’enrichissement en SiO2 et Al2O3 du sommet du 
profil et la décalcification progressive, avec des teneurs maximales d’Al2O3 et de SiO2 de 11,80 et 48 % et 
une teneur minimale de CaO de 11,7 % dans le Bw. L’augmentation de la teneur en TiO2 jusqu’à 
l’horizon argileux est un argument supplémentaire à l’hypothèse d’un matériau parental non homogène. 




Figure 3-14. Distribution des éléments majeurs (mesurées par ICP-OES) dans le profil d'un paléosol simple formé sur 
un calcaire palustre (Fe-A.06, Font d’Eygout). 
Les différents ratios élémentaires ont également été calculés (Figure 3-15) : 
- Le rapport des teneurs des bases sur celle de l’aluminium décroit progressivement de 80 à 2 entre 
la base de l’horizon C et le sommet du Bw, en lien avec la décalcification du sommet du profil. 
- Le ratio d’argilosité est très stable et montre seulement une très légère augmentation de 2 % dans 
l’horizon B par rapport au C. Cela confirme que très peu d’argile a été formée lors de cette 
pédogenèse, et que l’évolution du rapport bases/Al2O3 décrite précédemment est essentiellement 
liée à la lixiviation des bases. 
- De même, le ratio Fe2O3/TiO2 est 1,05 fois supérieur au sommet du profil qu’à la base, témoignant 
d’une très légère accumulation d’oxydes de fer dans la partie superficielle du profil. 
- Le CIA, quant à lui, est presque 30 fois supérieur dans le Bw qu’à la base, mais cette évolution est 
presque uniquement liée à la perte progressive du CaO vers le sommet du profil, étant donné la 
faible évolution montrée par les autres variables. 
 
Figure 3-15. Etude des pertes et enrichissement d’éléments majeurs au sein du profil Fe-A.06 par l'utilisation de ratios 
comparant des éléments mobiles à des éléments stables. 
• Paléosols superposés (Fe-B.07 et 08, cote 52 et 54 m, coupe de Font d’Eygout) : 
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Si la majorité des paléosols étudiés dans les différentes coupes peut être reliée à l’un des exemples 
détaillés précédemment, certains profils se superposent. En effet, suite à des apports sédimentaires une 
pédogenèse peut être stoppée et un nouveau profil peut se développer sur les sédiments récemment 
déposés et éventuellement sur les horizons superficiels du profil précédent. Plusieurs paléosols de ce type 
sont notamment observés à la base de la coupe de Font d’Eygout (environnement alluvial proximal et 
lacustre) et en son sommet (ceinture de chenaux). Les profils géochimiques élémentaires de ceux-ci sont 
illustrés dans les paragraphes suivants par les paléosols superposés Fe-B.07 et Fe-B.08 : 
- Le premier profil, développé sur des silts, présente un horizon Bk à nodules calcaires isolés (stade II) 
et un horizon Bw d’au moins un mètre d’épaisseur. L’horizon C est composé de 42 % de CaO, 15 % 
de SiO2, 3 % d’Al2O3, 1 à 2 % de K2O, MgO et Fe2O3, 0,15 % de TiO2 et moins de 0,1% de Na2O et 
MnO (Figure 3-16). Le Bk contient jusqu’à 48 % de CaO, alors que le Bw en contient entre 33 et 
38 %, ce qui témoigne ici aussi de la décalcification de l’horizon superficiel et de l’accumulation de 
CaCO3 au sein du Bw. Parallèlement, les teneurs de Al2O3 et de SiO2 augmentent et présentent des 
valeurs respectives de 5 à 6 % et de 22 à 25 % dans le Bw. 
La somme des teneurs des éléments basiques est 14 fois supérieure à la teneur d’Al2O3 dans 
l’horizon C, jusqu’à 24 fois plus élevée dans le Bk et de 6 à 12 fois plus importante dans le Bw 
(Figure 3-17). Le ratio d’argilosité augmente très légèrement entre les horizons C et Bw avec des 
valeurs respectives de 0,20 et 0,22, ce qui permet d’affirmer que l’évolution du ratio précédent est 
principalement liée à la migration du calcium. La valeur du rapport Fe2O3/TiO2 1,3 fois supérieure 
dans l’horizon Bw que dans l’horizon C suggère également une légère accumulation d’oxydes de fer 
en sommet de profil. 
- La seconde phase de pédogenèse représentée par le paléosol Fe-B.08 s’est donc produite après un 
nouveau dépôt alluvionnaire argilo-silteux. Le matériau parental de ce profil est composé de ces 
sédiments fins ainsi que du sommet du premier profil (Bw). A nouveau, un horizon Bk de stade II 
est observé, surmonté d’un horizon sans nodules attribué au Bw. L’épaisseur de ce dernier ne 
dépasse pas 15 cm, les dépôts silteux puis conglomératiques qui le surmontent sont probablement à 
l’origine d’une érosion de la partie superficielle de cet horizon. 
Le second profil se développe donc en partie sur un matériau enrichi en SiO2 et appauvri en 
CaO. L’évolution est comparable, avec une teneur en CaO de 31 % et des teneurs en SiO2 et Al2O3 
de 29 % au sommet du profil, et un Bk où le CaO s’accumule avec une teneur maximale de 40 % 
(Figure 3-16). Dans ces paléosols, les teneurs en CaO plus importantes dans le Bk que dans l’horizon 
C sont encore probablement dûes à des apports éoliens. Les ratios Al2O3/SiO2 et Fe2O3/TiO2 
montrent encore une fois peu d’évolution (Figure 3-17). L’augmentation du CIA de 6 à 13 en 
moyenne entre la base et le sommet de Fe-B.07, qui constitue donc également la base de Fe-B.08, 
puis à 15 au sommet de ce paléosol, est donc principalement liée à la diminution de la teneur en 
carbonate de calcium du fait de la lixiviation.  




Figure 3-16. Distribution des éléments majeurs (mesurées par ICP-OES) dans les profils de paléosols superposés (Fe-
B.07 et Fe-B.08, Font d’Eygout). 
 
Figure 3-17. Etude des pertes et enrichissement d’éléments majeurs au sein des profils Fe-B.07 et Fe-B.08 par 
l'utilisation de ratios comparant des éléments mobiles à des éléments stables. 
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Les méthodes analytiques nous ont donc permis d’appréhender les processus de lixiviation, éluviation et 
illuviation, migration du calcium et précipitation du CaCO3 et même de vérifier l’origine (hérité/apporté 
durant la pédogenèse/néoformé) de certains constituants. Outre la calcification omniprésente dans ce type 
de paléosols, la fersiallitisation apparaît comme un processus majeur dans la formation des paléosols étudiés. 
A travers différents exemples, nous avons pu voir que l’identification des horizons pédologiques est 
possible par les différentes approches géochimiques et minéralogiques. De plus, la distribution des éléments 
majeurs peut avoir une allure comparable dans des profils formés sur des matériaux très divers grâce à des 
processus pédogénétiques similaires, ce qui leur confère des caractéristiques communes. Cependant, les 
teneurs des différents constituants peuvent être extrêmement variables en fonction de la composition du 
matériau sur lequel se produit la pédogenèse, et si celle-ci se produit sur des sédiments déjà altérés, même 
partiellement, alors la maturité du profil apparaît plus importante, de même que pour la maturité d’un Bk 
formé sur un matériau riche en carbonate de calcium. Pour comparer les profils minéralogiques et 
géochimiques des paléosols, il est donc nécessaire de ne pas uniquement s’intéresser à leur horizon 
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3.3 Apport des paléosols à la restitution de la dynamique sédimentaire 
Les paléosols décrits précédemment peuvent apporter des informations complémentaires aux données 
sédimentologiques quant à la reconstitution de la dynamique des environnements de dépôts et d’altération. 
Dans cette partie sont exposés les résultats obtenus par l’étude détaillée de la coupe de Font d’Eygout, celle-
ci servant de référence à notre étude. Les coupes annexes étudiées à proximité sont utilisées afin d’avoir une 
vision de l’évolution latérale des dépôts et de l’influence de celle-ci sur le développement des paléosols. 
3.3.1 Evolution latérale des paléosols et dynamique environnementale à court terme 
L’étude de l’affleurement de Font d’Eygout dans son ensemble permet de caractériser les facteurs 
contrôlant les variations latérales des paléosols. La plupart de ces Calcisols se retrouvent sur les 400 mètres 
de l’affleurement (annexe 7). 
 Certains se développent latéralement à des chenaux gréseux à conglomératiques et tendent à montrer 
une augmentation de maturité indiquée par une évolution des nodules en rhizomorphes avec l’éloignement 
par rapport au chenal, ce qui semble se conformer au modèle de Bown & Kraus (1987). Les profils à 
proximité des dépôts fluviatiles sont généralement moins matures du fait de la plus forte instabilité 
sédimentaire. 
 Les paléosols pseudo-gleyifiés se retrouvent principalement en bordure des calcaires lacustres/palustres 
et dans l’intervalle interprété comme côtier (cote 62 à 92 m), ce qui tend à montrer que ces caractéristiques 
sont liées à une pédogenèse dans les bas topographiques où l’eau se concentre en période humide, et ce 
d’autant plus si le substrat est peu poreux, ou à des conditions globalement plus humides. Le caractère 
temporaire de cette saturation en eau est déduit de l’observation de taches ou d’horizons ocres témoignant 
de conditions d’oxydoréduction fluctuantes. De plus, ces profils présentent également un horizon Bk, qui 
nécessite forcément une période plus sèche avec de l’évaporation pour se développer (cf. partie 1.2.3). 
Enfin, comme évoqué dans les paragraphes précédents, un même profil peut présenter des stades de 
calcification différents s’ils se développent sur des faciès présentant une composition différente en carbonate 
de calcium. 
Les variations latérales de ces profils d’altération apparaissent donc principalement contrôlées par les 
changements latéraux de faciès affectés par l’altération pédogénétique, la morphologie du paysage 
influençant les conditions d’hydromorphie, et la stabilité environnementale croissante avec l’éloignement 
par rapport aux chenaux (Figure 3-18). 
 
 
Figure 3-18. Modèle de développement latéral des Calcisols de la série de Beynes-Châteauredon. 
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3.3.2 Variations verticales des paléosols et évolution des environnements de dépôt et 
d’altération à long terme au cours du temps 
• Stratigraphiquement, trois ensembles paléopédologiques sont distingués sur la base des caractéristiques 
physiques des paléosols : 
- De 0 à 73 m, soit entre 23,36 et 22,5 Ma selon les datations réalisées par corrélations 
chimiostratigraphiques avec les données marines (Bialkowski et al., 2006), les profils des paléosols 
développés dans les environnements sédimentaires interprétés comme alluviaux proximaux et lacustres 
et de plaine d’inondation (Figure 3-3) sont bien développés. Ils présentent des horizons épais et des Bk 
avec des nodules centimétriques à pluri-centimétriques et des rhizomorphes, et sont caractérisés par 
une oxydation importante. Les profils sont cumulatifs à composites, beaucoup se développant sur 
l’horizon superficiel du précédent. 
- De 73 à 111 m, correspondant à un âge compris entre 22,5 et 21,7 Ma, les profils sont peu matures et 
toujours isolés entre des barres silteuses et sableuses associées à l’environnement côtier déterminé par 
les études sédimentologiques (cf. partie 3.1.1). L’horizon Bk est présent mais d’épaisseur limitée, les 
nodules sont généralement pluri-millimétriques. Ces paléosols présentent des couleurs sombres 
associées à des conditions réductrices. La gleyification n’est toutefois pas totale, la plupart des paléosols 
présentant des taches ou des horizons de couleur ocre témoignant de cristallisation de goethite dûe à 
des conditions d’hydromorphie temporaires. 
- De 111 m au sommet de la coupe, soit jusqu’environ 20 Ma, les paléosols de l’environnement de 
ceinture de chenaux arborent des couleurs plus rosées, rarement rouge brique comme dans le premier 
intervalle. Si certains sont isolés entre des barres sableuses, il y a une tendance à la superposition de 
plus en plus marquée vers le haut de la coupe avec le développement progressif de profils composés 
puis composites et cumulatifs. Les horizons carbonatés présentent des caractéristiques intermédiaires 
entres les deux intervalles décrits précédemment. 
 
• Concernant les paléoenvironnements, la position de cette coupe par rapport à la côte a déjà été discutée 
sur la base de diagrammes croisés δ18O / δ13C des nodules carbonatés et du modèle de Cerling (1984) 
(Bialkowski, 2002 ; Bauer, 2006 ; Cojan et al., 2013). Les nodules de 43 paléosols de la coupe de la ravine 
de Font d’Eygout ont fait l’objet d’études isotopiques dans ce but. Les valeurs de δ18O et δ13C, comprises 
respectivement entre -6,5 et -4.7 ‰ et entre -8,4 et -5,9 ‰, permettent de situer ces paléosols dans le 
domaine côtier du diagramme de Cerling (1984) (Figure 3-19). 
 
Figure 3-19. Croisement des données de δ18O et δ13C des nodules carbonatés pédogénétiques de la coupe de Font 
d’Eygout. L’ensemble des valeurs se situe dans le domaine côtier défini par Cerling (1984). 
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Par comparaison avec l’actuel, des faibles valeurs de δ18O et δ13C sont reliées à un milieu plus côtier et 
humide. Les 3 ensembles définis précédemment à partir des caractéristiques physiques des paléosols sont 
replacés sur ce diagramme. L’ensemble de paléosols hydromorphes montre les valeurs les plus faibles, alors 
que le premier ensemble où les paléosols sont bien développés et aux couleurs témoignant d’une bonne 
oxydation présente les valeurs les plus élevées. L’étude de la composition isotopique des nodules carbonatés 
soutient donc l’hypothèse d’une plus grande proximité de la côte dans le second intervalle. Le premier 
intervalle apparaît plus éloigné de la côte et le troisième présente une position intermédiaire. 
 
• Ces paléosols peuvent également être intégrés dans le modèle de stratigraphie séquentielle proposé par 
Catuneanu (2006) présenté dans le premier chapitre (Figure 1-10 ; Figure 3-20). Les paléosols 
relativement bien développés, souvent cumulatifs, du premier ensemble indiquent une pédogenèse 
importante et pourraient s’être développés en début de phase transgressive. Cependant, une pause de 
plusieurs dizaines de milliers d’années dans la sédimentation a probablement marqué la fin de cet 
intervalle, le dernier paléosol (Fe-C.06) présentant un horizon pétrocalcique. Suite à cela, 
l’individualisation de plus en plus importante des profils semble liée à une part plus importante de la 
sédimentation, probablement dûe à une élévation du niveau de base De plus, la gleyification 
systématique des profils témoigne d’une phase d’inondation maximale au niveau du second ensemble 
défini sur la base des caractéristiques des paléosols, qui coïncide avec la position plus côtière définie par 
l’étude de la composition isotopique des nodules carbonatés. Les résultats de l’approche 
paléopédologiques sont donc en accord avec les travaux d’analyse séquentielle des dépôts réalisés par 
Bauer (2006), qui indiquent également cette MFS au premier tiers du second intervalle. Par la suite, le 
retour progressif à des paléosols plutôt bien développés, oxydés et qui tendent à se superposer de 
nouveau indique une baisse de la sédimentation, qui pourrait être dûe à la diminution de l’élévation du 
niveau de base en prisme de haut niveau marin. 
 
Dans cette étude séquentielle, l’analyse détaillée des caractéristiques des paléosols permet une 
lecture fine du signal, avec des séquences de l’ordre de 100 à 400 Ka établies à partir du degré 
d’oxydation des profils, augmentant avec la baisse du niveau de base du fait de conditions 
environnementales plus stables. Un accroissement de ce degré d’oxydation est d’ailleurs généralement 
associé à la progradation des dépôts. L’observation de l’augmentation de la maturité des horizons 
d’accumulation carbonatée à la fin du premier intervalle et l’oxydation plus importante indique une 
limite de séquence qui n’avait pas été reconnue jusqu’ici, juste avant l’intervalle lié au haut niveau marin. 
 
L’étude des paléosols de la coupe de Font d’Eygout constitue donc un outil supplémentaire permettant 
de confirmer la position côtière de ces dépôts continentaux ainsi que le découpage stratigraphique séquentiel 
proposé d’après les études sédimentologiques (Figure 3-20).  
L’étude comparative des coupes de la série du fan de Tórtola révèle également de nombreux niveaux 
sombres liés à des zones humides moins de 15 mètres sous le niveau où les restes fossilifères ont été associés 
au MN2a dans la coupe de Penas de San Juan, alors que d’épais dépôts fluviatiles caractérisent les deux autres 
sections dans cet intervalle stratigraphique correspondant au deuxième ensemble défini pour la coupe de 
Font d’Eygout. Ces changements de faciès pourraient donc, en plus d’être influencé par les contextes 
tectoniques respectifs de ces bassins, être mis en relation avec un haut niveau marin à l’Aquitanien moyen. 
 





Figure 3-20. Evolution verticale des environnements de dépôts et des paléosols de la coupe de la ravine de Font 
d'Eygout. La position côtière est définie à partir de l’étude de la composition isotopique des nodules pédogénétiques. Sont 
également illustrés les découpages séquentiels proposés par Bauer (2006) sur la base des études sédimentologiques, et celui 
proposé à partir des caractéristiques des profils paléopédologiques, principalement les couleurs témoignant des conditions 
d’oxydoréduction. 
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3.3.3 Stabilité sédimentaire et pédogénèse versus aggradation 
Ce type de paléoenvironnement est donc marqué par une sédimentation épisodique, où les périodes 
d’aggradation alternent avec des périodes plus stables permettant le développement des paléosols. L’étude de 
ces profils peut fournir de précieuses informations sur le temps de ces périodes. 
 
• Estimation du temps de pédogenèse : 
Tous les paléosols observés dans ces séries ont été affectés par les processus de migration des 
carbonates et de fersiallitisation. Hormis le dernier paléosol du premier intervalle (Fe-C.06) qui présente 
un horizon pétrocalcique témoignant d’un temps de mise en place de plusieurs dizaines de milliers 
d’années, tous les autres possèdent des horizons Bk hapliques (nodules ou rhizoconcrétions calcaires dans 
matrice argileuse) ce qui indique un temps de pédogenèse de l’ordre de quelques milliers d’années 
(Leeder, 1975 ; Targulian & Krasilnikov, 2007). 
Bien que discutée dans le paragraphe 1.5.1.2, l’application de la formule proposée par Retallack 
(2005a) permet d’estimer un ordre de grandeur similaire. En effet, la taille des nodules pédogénétiques 
comprise entre 0,5 et 5 cm suggère un temps de formation entre 3000 et 7000 ans. 
 
• Répartition temporelle des paléosols : 
Les datations des profils à partir des compositions isotopiques des nodules pédogénétiques et des 
corrélations avec le domaine marin (Bialkowski et al., 2006) permettent d’étudier les intervalles de temps 
entre deux paléosols successifs (Figure 3-21) (les données chiffrées sont présentées en annexe 8). Ces 
durées englobent le temps de pédogenèse mais aussi le temps d’aggradation sédimentaire précédent ces 
altérations. 
- Pour le premier intervalle défini par des paléosols évolués et très oxydés, la plupart des valeurs sont 
comprises entre 20 et 40 Ka, les extrema étant de 7 et 105 Ka, pour une valeur moyenne de 28 Ka. 
- Le second intervalle, aux profils plus individualisés et moins matures, montre une perte de cette 
cyclicité à 20 Ka, hormis pour deux profils. La majorité des intervalles de temps calculés est 
comprise entre 70 et 100 Ka, avec une valeur maximale de 220 Ka. 
- Le dernier intervalle, où des caractéristiques paléopédologiques intermédiaires sont observées, 
présente sur les premiers mètres des valeurs comparables à ce qui est décrit précédemment, avant 
un retour à des valeurs plus faibles, entre 20 et 80 Ka, sur la fin de la première moitié de l’intervalle. 
La suite affiche des valeurs à nouveaux plus élevées, généralement comprises entre 50 et 200 Ka. 
Les valeurs exposées précédemment oscillent fréquemment entre 20, 40 ou 100 Ka. Cela conduit à 
s’interroger sur une éventuelle influence de l’oscillation des paramètres orbitaux terrestres dans la mise 
en place des dépôts et de leur altération, influence potentielle déjà soulevée par Bauer (2006). 
La comparaison de ces intervalles de temps (Figure 3-21, a) et de la maturité des calcrètes 
pédogénétiques (Figure 3-21, b) permet d’étudier l’influence de ce facteur sur le développement des 
profils d’altération. Plusieurs observations peuvent être faites : 
- Dans le premier intervalle, la valeur la plus élevée est calculée entre les paléosols Fe-B.06 et Fe-B.07. 
Le second présente un Bk de stade II à III et jusqu’à 90 % de nodules. Il semble alors qu’un temps 
important ait contribué au bon développement de ce profil. Cependant, cette hypothèse est à 
nuancer du fait d’un matériau parental calcaire, qui a probablement contribué à augmenter la 
vitesse de cimentation et de précipitation du CaCO3.  
- La fin de cet intervalle est caractérisée par des horizons Bk de plus en plus matures malgré un 
intervalle de temps entre deux profils successifs qui ne présente pas d’évolution significative. Le 
paléosol Fe-C.06 ne semble par exemple pas avoir disposé de plus de 20 Ka pour la formation de son 
horizon pétrocalcique, bien que ni celui-ci ni le profil précédent n’aient été analysés et que les 
datations proposées par extrapolation puissent être discutées. Cela nous amène à envisager une 
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influence plus importante des paramètres allocycliques que des paramètres autocycliques dans 
l’évolution de ces paléosols. 
- Le second intervalle, marqué par des temps plus longs entre deux paléosols successifs, présentent 
principalement des Bk de stade II, et le fait que ceux-ci soient séparés par d’épais dépôts sableux 
semblent aller dans le sens d’un temps plus important pour la sédimentation. 
- Enfin, dans la dernière partie de la coupe de Font d’Eygout, des fluctuations entre des périodes 
marquées par des valeurs semblables au premier intervalle et d’autres plus proches du second sont 
observées, avec des paléosols dont la maturité est intermédiaire aux deux ensembles précédents et 
qui montre peu de différences. Cela traduit des alternances de périodes où le temps influe fortement 
le développement de ces profils et de périodes où le climat prédomine probablement. 
 
Figure 3-21. Intervalles de temps entre deux paléosols successifs de la coupe de Font d'Eygout (a) et évolution des 
stades de maturité des accumulations carbonatées pédogénétiques (b). Ces données ont été obtenues par les corrélations 
chimiostratigraphiques entre la composition isotopique des nodules pédogénétiques et les séries marines (d'après 
Bialkowski et al., 2006). Les éléments gris représentent des valeurs obtenues par extrapolation en cas d’absence de données 
analytiques, les intervalles sont donc moins précis. 
 
• Apport à la compréhension de la stabilité paléoenvironnementale / dynamique sédimentaire : 
Le calage stratigraphique des paléosols nous permet également de calculer des taux d’aggradation 
pour la coupe de Font d’Eygout. Ceux-ci sont de 62,5 m/Ma pour les premiers 125 mètres et de 13 m/Ma 
pour la partie terminale correspondant au troisième intervalle en négligeant la compaction (Figure 3-22). 
Ces taux d’aggradation sont en réalité sous-estimés du fait des datations ponctuelles de ces séries. 
Ces taux, dits apparents, comprennent le taux d’aggradation réel ainsi qu’une période de pause dans la 
sédimentation ayant permis le développement des profils pédologiques, en plus des érosions éventuelles. 
Les études paléopédologiques peuvent donc apporter des informations supplémentaires à la 
compréhension de l’évolution de la dynamique sédimentaire, et permettent de recalculer les taux 
d’aggradation réels. 
Considérant un temps moyen de pédogenèse de 5 Ka, sur la première moitié de la coupe de Font 
d’Eygout où l’intervalle moyen entre deux paléosols est de 28 Ka, la pédogenèse représente environ 1/5ème 
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du temps enregistré, les 4/5ème restants étant attribués aux dépôts sédimentaires. En revanche, sur la 
seconde moitié, l’intervalle moyen de 100 Ka entre deux profils paléopédologiques successifs suggère une 
stabilité beaucoup plus réduite, les 5 Ka nécessaires à la formation de ces profils représentant alors 
seulement 5 % de ce temps et l’aggradation 95 %. 
- Pour le premier intervalle défini à partir des caractéristiques des paléosols et les premiers mètres du 
second (intervalle entre 2 paléosols = 28 Ka, temps pour aggradation ≈ 4/5ème de cet intervalle, 
Ƭaggrad. apparent = 62,5 m/Ma) un taux d’aggradation réel de 78 m/Ma peut donc être calculé (62,5 / 4/5). 
- Pour la suite du second intervalle (intervalle entre 2 paléosols = 100 Ka, temps pour 
aggradation ≈ 95 % de celui-ci, Ƭ aggrad. apparent = 62,5 m/Ma), le taux d’aggradation réel calculé est alors 
de 65,8 m/Ma (62,5 / 0,95), soit 0,66 cm/an. 
- La dernière partie de la section (intervalle entre 2 paléosols = 100 Ka, temps pour aggradation ≈ 95 % 
de celui-ci, Ƭ aggrad. apparent = 13 m/Ma) présente un taux d’aggradation réelle de 13,7 m/Ma (13 / 0,95), 
soit environ 0,14 cm/an. 
 
 
Figure 3-22. Importance de l'aggradation et de la pédogenèse dans la série sédimentaire continentale de la coupe de 
Font d’Eygout. Les marqueurs noirs représentent les paléosols datés par corrélations chimiostratigraphiques, les gris les 
valeurs obtenues par extrapolation en cas d’absence de données analytiques. 
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Le schéma suivant résume la réflexion précédente avec des temps de pédogenèse de 5 Ka (temps 
moyen estimé pour ces paléosols) et des profils dans un premier temps espacés de 20 Ka, puis de 100 Ka 
(Figure 3-23) : 
 
Figure 3-23. Biais d’enregistrement du taux d’aggradation dans une section continentale. Le trait orange représente le 
taux d’aggradation calculé d’après les datations ponctuelles des paléosols et l’épaisseur de la pile sédimentaire. Le trait 
rouge horizontal représente la durée de pédogenèse, estimée d’après l’observation des caractéristiques des paléosols 
(Targulian & Krasilnikov, 2007) ou la taille des nodules carbonatés (Retallack, 2005a). Enfin, le trait bleu représente le taux 
réel d’aggradation avant que les dépôts ne soient altérés. 
En s’appuyant sur cette figure et sur la morphologie des paléosols, le premier intervalle, associé à un 
environnement de cône alluvial, relève d’une succession de brefs épisodes de dépôts alternant avec des 
phases plus stables (environ 1/5 du temps) permettant la pédogenèse. Durant leur formation, les profils 
d’altération ont intégré une partie des sédiments, d’où les profils cumulatifs observés. Lors des dépôts, le taux 
d’aggradation est assez élevé (environ 80 m/Ma). Cette dynamique sédimentaire peut être reliée à des 
paramètres autocycliques, comme le démantèlement d’un paléorelief voisin, potentiellement influencés par 
des paramètres allocycliques tels des évènements climatiques. 
En revanche, dans les intervalles 2 et 3, associés à un environnement de plaine d’inondation plus distale, 
la fréquence des dépôts est globalement réduite, des périodes de sédimentation représentant 95 % du temps 
entre deux profils successifs. Un taux de sédimentation important contribue donc à individualiser les 
paléosols, et ce d’autant plus de la proximité des paléo-chenaux (intervalle 2). La diminution du taux 
d’aggradation (environ 14 m/Ma) du dernier intervalle contribue donc à former des profils à nouveau 
cumulatifs et présentant une oxydation importante, bien que le paléoclimat ait probablement également joué 















L’étude paléopédologique de l’Oligocène terminal-Miocène inférieur des séries de Beynes-Châteauredon 
et du fan de Tórtola permet d’identifier l’ensemble des paléosols comme des Calcisols, puisqu’ils présentent 
systématiquement un horizon Bk d’accumulation carbonatée. Celle-ci se présente dans la majeure partie des 
cas sous forme de nodules, mais quelques exemples présentent des rhizoconcrétions voire un horizon 
pétrocalcique. 
Les analyses minéralogiques et géochimiques de ces profils d’altération mettent également en évidence 
cette accumulation carbonatée, le CaCO3 représentant parfois plus de 60 % de l’horizon Bk, et révèlent que 
la fersiallitisation est un autre processus majeur qui affecte ces paléosols. Elles permettent en plus d’étudier 
les processus de lessivage, éluviation et illuviation, et d’appréhender l’origine des différents constituants 
dans chaque horizon pédologique. 
 Si globalement, les mêmes processus sont ainsi mis en évidence pour l’ensemble des profils, la diversité 
des matériaux parentaux (argiles, sables, calcaires, partie superficielle d’un profil précédent) affecte les 
proportions minéralogiques et les teneurs élémentaires. Les horizons Bk sont ainsi plus matures lorsque les 
Calcisols sont formés sur des roches carbonatées, et semblent donc être liés à des profils évolués, ce qui n’est 
pas toujours le cas. De plus, la comparaison de deux profils formés sur des matériaux différents à partir de 
l’utilisation d’indices géochimiques classiques comme le CIA peut donner des résultats biaisés en cas d’une 
forte teneur de CaCO3 de l’un des deux, la décarbonatation étant à proscrire car le Ca est un élément majeur 
de ces paléosols. Cette étude souligne également la nécessité de ne pas seulement s’intéresser à l’horizon 
d’altération pour comparer ces objets, mais de tenir compte également de l’horizon C pour comparer deux 
profils sur la base de leur géochimie ou de leur minéralogie. 
L’étude des variations latérales des paléosols et des faciès sédimentaires permet de mettre en évidence 
une maturité des profils contrôlée en partie par l’hétérogénéité des matériaux parentaux, la morphologie du 
paysage et la dynamique sédimentaire. 
L’étude conjointe de ces paléosols et des dépôts sédimentaires permet d’appréhender l’évolution des 
conditions paléoenvironnementales. La coupe de la ravine de Font d’Eygout peut ainsi être divisée en 
plusieurs ensembles, montrant l’évolution d’un environnement alluvial proximal et péri-lacustre évoluant 
ensuite vers un environnement de plaine d’inondation côtière et un système de ceinture de chenaux. Si les 
profils de la base de la section sont bien développés et présentent des couleurs oxydées, le milieu est 
caractérisé par une gleyification systématique des profils qui sont peu matures et isolés entre les dépôts 
sédimentaires, avant un retour progressif à des paléosols plus matures et oxydés. Cela peut être en partie 
relié aux variations du niveau de base par application d’un modèle de stratigraphie séquentielle, avec une 
MFS au milieu de la série, les résultats étant confirmés par l’analyse de l’évolution granulométrique des 
dépôts et les diagrammes croisés δ13C/δ18O des nodules pédogénétiques. 
Enfin, les estimations du temps de pédogenèse établies à partir de la reconnaissance des caractéristiques 
pédologiques et de la taille des nodules carbonatés permettent de proposer une durée de quelques milliers 
d’années pour le développement de ces Calcisols. La comparaison de ce temps de pédogenèse avec 
l’intervalle de temps entre deux paléosols successifs, déterminé par corrélations chimiostratigraphiques avec 
les séries marines, et les taux d’aggradation apparents offre la possibilité d’étudier l’influence de la 
stabilité/dynamique paléoenvironnementale sur le développement des profils d’altération, afin de bien 
contraindre le rôle des paramètres autocycliques sur ces Calcisols, et d’entrevoir l’influence des paramètres 
allocycliques qui seront discutés dans les prochains chapitres. 
Cette étude révèle également que les taux d’aggradation, calculés par des datations ponctuelles, sont 
généralement sous-estimés dans les séries continentales du fait des pauses dans la sédimentation ayant 
permis le développement de ces profils pédologiques. Là encore, les études paléontologiques se révèlent très 
utiles, permettant d’estimer des taux d’aggradation certainement plus proches de la réalité. 
 



















































4 Tests et développement de climofonctions spécifiques aux 
Calcisols formés sur des matériaux hétérogènes à partir de l’étude 





Après avoir étudié en détail les caractéristiques physiques et les profils géochimiques des paléosols des 
bassins de Digne-Valensole et de Loranca, les recherches se sont portées sur l’étude d’analogues actuels afin 
de tester les climofonctions basées sur la morphologie de l’horizon Bk et de développer des équations basées 
sur la géochimie élémentaire spécifiques aux Calcisols, pour ensuite quantifier les paramètres climatiques 
dans l’ancien. Cette étude a été menée en collaboration avec David Badía-Villas et l’ensemble du laboratoire 
de pédologie de l’Ecole Polytechnique Supérieur de Huesca (Université de Saragosse) dans le Nord de 
l’Aragon et la Catalogne, régions présentant des matériaux parentaux comparables à ceux des paléosols 
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4.1 Cadre de l’étude 
Si les sols avec des accumulations de carbonate de calcium d’origine pédogénétique sont très répandus 
sur le pourtour méditerranéen, nous avons choisi de porter notre étude dans le Nord-Est de l’Espagne, en 
Aragon et en Catalogne, où des profils d’altération se formant sur des substrats comparables à ceux des 
paléosols des bassins de Digne-Valensole et de Loranca ont été largement étudiés (Badia et al., 2009a ; 
Alcañiz et al., 2011) et où de nombreuses données météorologiques sont disponibles. 
 Cette région est caractérisée par de fortes variations de la topographie, depuis une altitude de plus de 
1200 m relevée dans les Sierras Exteriores (Pré-Pyrénées) à seulement quelques mètres au-dessus du niveau 
de la mer au niveau de la Costa Dorada. Un climat de type méditerranéen continental affecte le Nord de 
l’Aragon et l’Ouest de la Catalogne, alors que la partie orientale de celle-ci est soumise à un climat 
méditerranéen littoral (Castro et al., 2005). 
28 paléosols y ont été analysés à travers un transect entre le Nord-Ouest de l’Aragon (42°21’39.25’’ N, 
0°44’34.71’’ W) et le Sud-Est de la Catalogne (41°14’23.40’’ N, 1°33’22.25’’ E) (Figure 4-1). 
 
Figure 4-1. Localisation des profils pédologiques modernes étudiés dans le Nord-Est de l'Espagne. Les coordonnées 
géographiques sont détaillées en annexe 4. 
4.1.1 Description des profils pédologiques 
• Description physique : 
Les 28 sols, dont les caractéristiques physiques sont détaillées en annexe 4, présentent une 
accumulation carbonatée de stade I à V selon la hiérarchisation de Gile et collaborateurs (1965), et une 
rubéfaction des sédiments liée à la cristallisation d’hématite (Figure 4-2). Par conséquent, ils peuvent être 
désignés comme des sols rouges fersiallitiques à horizon calcique (Duchaufour, 2001) ou comme des 
Calcisols hapliques à pétriques, voire des Luvisols calciques ou des Gypsisols calciques selon la 
classification WRB (2006).  




Figure 4-2. Différents stades d’évolution des horizons Bk observés dans les profils pédologiques étudiés. A) Bk de 
stade I à II, l’accumulation de CaCO3 se présentant sous forme de poudre et de nodules indurés isolés (sol 1), B) Bk de stade 
III, à nodules calcaires coalescents dans une matrice enrichie en CaCO3 (sol 25), C) Bk de stade V (horizon pétrocalcique) 
(sol 6).  
Ces profils se développent sur des terrasses et des dépôts alluviaux (sables, silts, argiles, conglomérats) à 
lacustres quaternaires couvrant la partie septentrionale du bassin de l’Ebre et la partie côtière des chaînes 
côtières catalanes. Les galets de terrasses alluviales sont composés tantôt uniquement de calcaire, tantôt de 
calcaire et de granite, témoignant respectivement de l’érosion des chaînes pyrénéennes externes ou internes 
et externes. Les datations absolues (OSL) dont nous disposons uniquement pour la partie aragonaise 
attribuent un âge de 176 Ka ± 14 à la plus ancienne terrasse, alors que le dépôt le plus récent affecté par la 
pédogenèse consiste en des colluvions reliées au petit âge glaciaire (410 ans ± 200) (Tableau 1-4). Cependant, 
certains de ces matériaux non datés de façon absolue auraient pu se mettre en place dès le Pléistocène 
moyen (IGME, 1975 ; Badía et al., 2009, 2013 ; Baldrich Badia et al., 2010 ; Martinez-CasasNovas et al., 
2010 ; Boixadera Llobet et al., 2011).  
 
Tableau 4-1. Age des matériaux parentaux des profils pédologiques analysés dans le Nord-Est de l'Espagne. 
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Ces datations permettent uniquement de situer la mise en place des matériaux parentaux de ces profils 
pédologiques, pas le début de leur altération. Une étude réalisée dans le bassin de Sorbas, au Sud-Est de 
L’Espagne, révèle une formation des calcrètes pédogénétiques principalement pendant les moments chauds 
des périodes interglaciaires correspondant aux stades isotopiques marins MIS 1 et 5, représentant quelques 
dizaines de Ka (Candy & Black, 2009) (Figure 4-3). La majeure partie de ces calcrètes ne sont pas datés à plus 
de 10 Ka, et il est possible d’envisager une perte d’information concernant les plus anciens du fait d’une 
reprise de la calcification après la dernière période glaciaire. 
 
Figure 4-3. A) Distribution des calcrètes pédogénétiques dans le bassin de Sorbas (SE Espagne) au cours des derniers 
200 Ka (d'après Candy & Black, 2009). Les périodes chaudes sont indiquées par les encadrés gris. B) Oscillations des 
températures de l’air au cours des derniers 200 Ka reconstituées d’après l’étude isotopique des carottes de glaces de Vostok 
(Antarctique) (d’après Petit et al., 1999). 
Le fait que ce type de profils ne se développe pas pendant les périodes glaciaires permet d’envisager une 
différence relativement limitée entre des sols éventuellement formés depuis la création des terrasses les plus 
anciennes et d’autres formés au cours de l’interglaciaire actuel. Ce point sera cependant discuté lors du 
développement des climofonctions. Enfin, cela signifie un temps de pédogenèse relativement comparable à 
celui estimé (plusieurs milliers d’années) pour les paléosols étudiés. 
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• Profils géochimiques : 
Les analyses élémentaires ont été réalisées avec la sonde XRF. 16 profils ont été analysés directement in 
situ (sols 1 à 6 et 19 à 28) avec un pas vertical de 10 à 40 cm en fonction de l’épaisseur des horizons. Les 12 
autres, qui ne sont plus accessibles, ont été analysés dans la lithothèque de l’Ecole Polytechnique Supérieure 
de Huesca. Pour ces derniers, seul un échantillon est disponible pour chaque horizon. Celui-ci, prélevé au 
centre de l’horizon, est considéré représenter sa composition géochimique moyenne (comm. pers. D. Badia), 
représentativité qui sera discutée par la suite.  
Les 28 sols analysés présentent des teneurs élémentaires très similaires aux paléosols de Beynes-
Châteauredon, avec en moyenne 33 % de SiO2, 24 % de CaO, 8 % d’Al2O3, 3,6 % de K2O, 3,2 % de Fe2O3, 
0,35 % de TiO2 et 0,08 % de MnO (annexe 6).  
Ces profils géochimiques sont illustrés à partir de deux exemples, les sols 4 et 27, représentant 
respectivement les profils à horizon Bk  peu mature de stade I à II et les sols à horizon pétrocalcique (stade 
IV à V) (Figure 4-4, Figure 4-5) : 
- Les accumulations de carbonate de calcium au niveau des Bk sont également observables, avec jusqu’à 
50 % de CaO dans les horizons Bk. L’utilisation du ratio élémentaire Bases/Al2O3 révèle dans ces deux 
exemples des valeurs 2,5 à 3 fois supérieures dans le Bk que dans l’horizon C et un Bw avec une valeur 
2,7 à 1,3 fois inférieure que dans le Bk. Dans ces deux profils, on observe donc une décalcification de 
l’horizon superficiel et une accumulation dans le Bk plus importante que dans le matériau parental, 
indiquant des apports extérieurs de Ca ou une activité biologique importante amenant d’avantage de 
CO2. 
- Les valeurs calculées en utilisant le ratio d’argilosité montrent assez peu d’évolution. L’accumulation 
d’aluminium et de silicium en surface apparaît donc davantage liée à la lixiviation des bases. 
- Parmi ces bases, CaO est la plus abondante, ce pourquoi l’évolution du rapport CaO/TiO2 est très 
semblable avec celle du ratio bases/Al2O3. Du K2O est également présent avec une teneur moyenne de 
3 à 4 %, et le rapport K2O/TiO2 révèle des accumulations de potassium dans l’horizon B avec des 
valeurs 1,6 fois plus élevées à certains endroits que dans le matériau parental. 
Si l’accumulation d’Al2O3 et de SiO2 en sommet de profil est principalement attribuée à la lixiviation du 
CaO, les accumulations de CaO et de K2O témoignent de la précipitation de carbonate de calcium lors de la 
période sèche ou d’activité organique maximale suivant leur lixiviation et de la précipitation de sels solubles 
dans les horizons supérieurs probablement en lien avec le cycle de la matière organique (Sparks, 1987 ; 


















Figure 4-4. Profil géochimique d'un Calcisol haplique actuel développé sur un matériau argilo-silteux (sol 4, altitude 
1020 m, méditerranéen continental). 
 
Figure 4-5. Profil géochimique d'un Calcisol à horizon pétrocalcique actuel développé sur un matériau argilo-silteux 
(sol 27, altitude 173 m, méditerranéen littoral). 
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4.1.2 Données météorologiques 
Les données climatiques nécessaires à l’établissement des climofonctions ont été recueillies à partir de 
l’Atlas climatique de la péninsule ibérique (Ninyerola et al., 2005). Les températures et précipitations ont été 
mesurées par plusieurs centaines de stations météorologiques entre les années 1950 et 2000, et sont 
présentées par interpolation de la répartition géographique avec une maille de 200 m². Les moyennes 
annuelles et mensuelles sont calculées sur une période de 15 à 50 ans selon les stations. 
Dans la zone étudiée, les MAT varient entre 10 °C dans les Sierras exteriores au Nord-Ouest de Huesca, 
situées à une altitude supérieure à 1000 m, à plus de 16 °C ± 0,8 en moyenne au Sud-Ouest de Lleida, et les 
précipitations annuelles moyennes sont comprises entre 900 et 200 mm ± 137,8 (Figure 4-6). La zone à 
proximité de la Costa Dorada présente des valeurs intermédiaires du fait des influences marines. Une période 
sèche de plusieurs mois a lieu en été, et l’évapotranspiration excède les quantités de précipitations durant 8 
mois par an en moyenne. La saisonnalité des précipitations est en moyenne de 41,2 mm, et est plus marquée 
à proximité de la côte avec des valeurs de 54,9 à 69,5 mm. 
 
Figure 4-6. Localisation des sols étudiés sur les cartes A) des températures annuelles moyennes (MAT) et B) des 
précipitations annuelles moyennes (MAP) (d’après Ninyerola et al., 2005). 
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Pour cette étude, nous avons utilisé les données des stations les plus proches de chaque site où un 
paléosol a été échantillonné, qui présentent une meilleure précision que les cartes disponibles. Celles-ci sont 
présentées dans les tableaux suivants (Tableau 4-2, Tableau 4-3).  
 
Tableau 4-2. Précipitations mensuelles et annuelles (MAP) moyennes et gammes moyennes annuelles de 
précipitations (MARP) enregistrées par les stations météorologiques situées à proximité des sols étudiés (données extraites 
de Ninyerola et al., 2005). 
 
Tableau 4-3. Températures mensuelles et annuelles  (MAT) moyennes enregistrées par les stations météorologiques 
situées à proximité des sols étudiés (données extraites de Ninyerola et al., 2005). 
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4.2 Tests des climofonctions basées sur la morphologie de l’horizon Bk 
Les climofonctions basées sur la morphologie de l’horizon Bk proposées par Retallack (2005,a) (cf. partie 
1.5.1.2) apparaissent comme les seules équations applicables aux Calcisols étudiés. Celles-ci sont définies à 
partir de données provenant de sols modernes distribués mondialement et formés sur des matériaux très 
différents. Dans ce paragraphe, des tests de ces équations sont réalisés à partir des données d’Aragon et de 
Catalogne (Figure 4-8). 
Sur les 28 profils pédologiques étudiés, la profondeur des horizons Bk varie entre 20 et 80 cm, ce qui 
permet d’estimer, à partir de la première équation, des précipitations annuelles moyennes entre 271 et 
736 mm/an ± 147. 
Leur épaisseur, quant à elle, varie entre 16 et 90 cm, et les gammes moyennes de précipitations 
annuelles estimées varient donc entre 26 et 85 mm ± 22 avec l’équation [2] (tableau détaillé en annexe 9). 
Les figures suivantes comparent ces estimations de MAP et MARP aux données mesurées par les stations 
météorologiques situées à proximité des sols étudiés (Figure 4-7, Figure 4-8). 
Concernant les MAP, les estimations sont très comparables aux valeurs réelles et sont en général 
comprises dans l’intervalle d’incertitude de celles-ci. L’écart moyen entre les deux séries de valeurs est de 
21 mm/an, et la différence maximale de 165 mm/an (Figure 4-7, a). Le croisement de ces données révèle un 
R² de 0,68 et une courbe de tendance très proche de la première bissectrice (Figure 4-7, b). 
 
 
Figure 4-7. Comparaisons des MAP estimées à partir de la profondeur de l'horizon Bk (èq. [1], Retallack, 2005a) et 
des MAP mesurées par les stations météorologiques situées à proximité des sols actuels d'Aragon et de Catalogne. Les 
courbes pleines représentent les valeurs obtenues, les courbes pointillées délimitent les intervalles d’incertitude. Cette 
incertitude est représentée par rapport à la valeur moyenne dans le second graphique. 
 




De même, les gammes moyennes de précipitations annuelles (saisonnalité) estimées sont comprises dans 
la majorité des cas dans l’intervalle d’incertitude des valeurs réelles mesurées (Figure 4-8, a). L’écart moyen 
est de 7 mm. Cinq profils donnent des valeurs différant de plus de 23 mm des valeurs mesurées : les sols 4, 6, 
12, 13, 25 (marqueurs rouges, Figure 4-8, b). Tous présentent un horizon Bk différencié en plusieurs sous-
horizons montrant des stades de calcification différents, les sols 6, 12, 13 et 25 présentant notamment un 
calcrète massif directement sous l’horizon A. Cela souligne la possibilité d’introduction de biais par 
l’application de la climofonction [2] à des profils complexes. 
 
Figure 4-8. Comparaisons des MARP estimées à partir de l’épaisseur de l’horizon Bk (èq. [2], Retallack, 2005b) et des 
MARP mesurées par les stations météorologiques situées à proximité des sols actuels d’Aragon et de Catalogne. Les 
courbes pleines représentent les valeurs obtenues, les courbes pointillées délimitent les intervalles d’incertitude. Cette 
incertitude est représentée par rapport à la valeur moyenne dans le second graphique. 
 
Les deux climofonctions proposées par Retallack (2005a) basées sur la morphologie de l’horizon 
d’accumulation de carbonate de calcium donnent donc des résultats plutôt cohérents avec ces sols 
développés sur des matériaux alluviaux, ce qui confirme leur applicabilité aux Calcisols des séries de Beynes 
Châteauredon et de Loranca. La complexité de certains profils peut cependant induire des biais dans les 
estimations, expliquant certaines différences significatives, celles-ci pouvant être éventuellement en partie 
également expliquées par le fait que les données météorologiques ont été mesurées sur un temps 
relativement court (50 ans au maximum) par rapport à la formation de ces sols qui représente plusieurs 
milliers d’années. 
Enfin, si les profils actuels sont complets, les paléosols décrits dans les chapitres précédents sont 
fréquemment tronqués, ce qui implique une perte d’information. Une climofonction complémentaire doit 
donc être envisagée, ainsi qu’une seconde permettant d’estimer les températures annuelles moyennes non 
accessibles à partir de la description physique des profils. 
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4.3 Développement de climofonctions basées sur la géochimie des 
éléments majeurs 
Comme évoqué précédemment, les climofonctions proposées dans la littérature n’ont pas été 
développées à partir de Calcisols. Logiquement, les tests réalisés à partir des sols d’Aragon et de Catalogne, 
présentés en annexe 10 révèlent des résultats incohérents dans les estimations de MAP et MAT par celles-ci. 
Le principal objectif de l’étude de ces analogues actuels nord-espagnols est donc de développer des 
climofonctions spécifiques, permettant de reconstituer les précipitations et températures annuelles 
moyennes, en couplant la composition géochimique de ces profils aux données météorologiques. 
Si les climofonctions présentées dans la littérature se basent uniquement sur les horizons d’altération 
Bw ou Bt, nous proposons, au vu de l’importante diversité des matériaux soumis à l’altération dans ce 
contexte de plaine alluviale, d’utiliser un rapport entre cet horizon de subsurface et l’horizon C afin de 
pouvoir comparer des sols dont les compositions diffèrent. 
Les teneurs élémentaires obtenues de 282 analyses XRF réalisées sont converties en                               
moles afin de travailler avec des proportions stœchiométriques. 
Les fonctions proposées ci-après sont basées sur les sols analysés in situ, mais aussi sur ceux analysés en 
laboratoire provenant de la région la plus chaude et sèche afin d’enrichir le modèle. Pour les premiers, les 
ratios élémentaires sont calculés en utilisant les teneurs moyennes pour chaque horizon, qui sont en effet en 
général très proches de la teneur mesurée dans l’échantillon central. 
4.3.1 Climofonction permettant d’estimer les MAP 
L’eau provenant des précipitations et s’infiltrant dans le sol étant entre autres responsable du 
phénomène de lixiviation, les climofonctions permettant d’estimer ces MAP sont classiquement développées 
sur des ratios d’éléments sensibles à celui-ci, comme les cations basiques, par rapport à un élément plus 
stable, l’aluminium. 
Comme détaillé précédemment, le CaO constitue l’élément basique principal dans les profils étudiés. 
Cependant, contrairement aux autres types de sols, sa distribution dans les Calcisols n’est pas uniquement 
tributaire du processus de lixiviation lié à une période humide, mais elle est également influencée par la 
saison sèche qui va induire la précipitation de CaCO3 au sein du profil du fait des processus d’évaporation. 
Cet élément d’ordinaire utilisé dans les modèles doit donc être écarté pour cette équation spécifique aux 
Calcisols. 
Nous proposons donc d’utiliser le ratio Al2O3/SiO2 traduisant l’accumulation d’argiles qui comme nous 
l’avons vu est étroitement liée à la perte en bases. Ce rapport est donc calculé sur l’horizon Bw où ces argiles 
s’accumulent, avant d’être comparé à la valeur de l’horizon C. De ce fait, les sols sans Bw ou pour lesquels 
celui-ci est difficilement identifiable sont écartés (7, 8, 9, 11, 13, 14, 21, 23, 26). Le sol 4 est également écarté 
car l’horizon Bw ne reflète peut-être pas un équilibre géochimique du fait de son temps de formation limité. 
Enfin, en cas de profil polyphasé, seule la partie supérieure liée à la phase d’altération actuelle est utilisée. 
La comparaison des MAP mesuré et du ratio d’argilosité proposé (Figure 4-9) permet de confirmer la 
nécessité de retirer les profils dans lesquels le Bw n’est pas clairement identifié, et l’étude parallèle de l’âge 
des matériaux parentaux de quelques exemples semble indiquer que la relation entre les MAP et le ratio 
géochimique retenu n’est pas affecté par l’âge de ces sols. 




Figure 4-9. Rapport d'argilosité entre les horizons Bw et C des profils pédologiques étudiés. En bleu sont entourés les 
profils dont le Bw est difficilement distinguable de l'horizon A. Les marqueurs de couleurs sont associés à l’âge des 
matériaux parentaux pour quelques exemples. 
 
18 sols sont donc retenus pour développer l’équation en comparant les MAP mesurées au ratio 
géochimique proposé (Figure 4-10). Une régression de type exponentielle est choisie car elle offre, tout 
comme dans la formule de Sheldon et collaborateurs (2002) basée sur le CIA-K, plus de précision. 
 
Figure 4-10. Diagramme des précipitations annuelles moyennes mesurées en fonction du ratio d’argilosité de l’horizon 
Bw par rapport à l’horizon C des sols étudiés calculé avec les teneurs élémentaires converties en moles. Les marqueurs 
bleus représentent les profils analysés in situ, les marqueurs rouges les profils analysés en laboratoire. 
La climofonction obtenue est : 
MAP (mm/an) = 1121,6 x exp {-0,639 x [(Al2O3/SiO2)Bw / (Al2O3/SiO2)C]} 
r² = 0,84 
Pour les 18 profils utilisés, la différence maximale entre les valeurs de MAP estimées par le biais de 
cette équation et les valeurs réelles mesurées est de 83 mm,  la déviation standard pour la série de valeurs 
estimées est de 92, et l’incertitude de ± 65 mm. 
Enfin, l’utilisation des échantillons mesurés en laboratoire n’entraîne pas de valeurs anormales, ce 
qui confirme l’approximation réalisée en considérant que le milieu des horizons représente les teneurs 
élémentaires proches de la moyenne. 
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4.3.2 Climofonction permettant d’estimer les MAT 
Pour développer une climofonction permettant d’estimer les MAT, nous nous focalisons sur le CaO 
et le K2O, qui sont étroitement liés aux MAT favorisant l’évaporation et donc la précipitation de CaCO3 et 
des sels solubles, bien que les teneurs de potassium au sein des profils soient très réduites en comparaison 
des teneurs en calcium. La somme des teneurs de CaO et de K2O est divisée par celle de l’Al2O3, moins 
sensible à la lixiviation. 
Cette fois-ci, l’étude se porte sur l’ensemble de l’horizon B, la moyenne étant calculée à partir de 
celles du Bw et du Bk, afin de prendre en compte l’horizon d’accumulation du carbonate de calcium. Ici 
encore, la valeur est divisée par celle de l’horizon C. 
Les profils peu différenciés physiquement et géochimiquement ne sont pas pris en compte (3, 5, 7, 
17, 18). La comparaison des valeurs du ratio élémentaire choisi et des MAT mesurées révèle que ces 
profils donnent en général des valeurs éloignées de la relation moyenne observée entre les deux 
paramètres considérés (Figure 4-11).  
De même que pour les MAP et le ratio d’argilosité, l’âge des matériaux parentaux ne semble avoir 
que peu d’influence. En effet, parmi les 3 profils développés sur des terrasses du Pléistocène moyen pris 
en exemple (3, 6, 16), le premier, avec une accumulation carbonatée de stade I, présente un ratio 
(K2O+CaO)/Al2O3 très faible alors que les deux suivants donnent des valeurs respectivement 9 et 12,5 fois 
plus élevés et sont caractérisés par des horizons pétrocalciques. Ces derniers se développent dans des 
zones où les températures sont plus élevées, permettant la précipitation des bases du fait d’une forte 
évaporation en saison sèche. La valeur incohérente par rapport à l’ensemble de la série présentée par le 
sol le plus jeune (4) semble davantage reliée à la faible valeur de MAT considérée, mais soulève encore 
une fois le doute quant à l’enregistrement des conditions climatiques par les profils très récents. 
 
Figure 4-11. Rapport du ratio (K2O+CaO)/Al2O3 entre les horizons B et C des profils pédologiques étudiés. En 
rouges sont entourés les profils dont le Bw est difficilement distinguable de l'horizon A. Les marqueurs de couleurs sont 
associés à l’âge des matériaux parentaux pour quelques exemples. 
 
Au total, 23 sols sont donc sélectionnés pour définir cette équation, dont 9 ayant été analysés en 
laboratoire. Les valeurs du ratio (CaO+K2O)/Al2O3 de l’horizon B par rapport à celles de l’horizon C sont 
comparées aux MAT mesurées par les stations météorologiques pour définir la climofonction à partir de 
l’équation de la courbe de tendance (Figure 4-12). 




Figure 4-12. Diagramme des températures annuelles moyennes mesurées en fonction du ratio (CaO+K2O)/Al2O3 de 
l’horizon B par rapport à l’horizon C des sols étudiés calculé avec les teneurs élémentaires converties en moles. 
Une régression de type linéaire est utilisée. La climofonction obtenue est : 
MAT (°C) = 1,255 x {[(CaO+K2O)/Al2O3]B / [(CaO+K2O)/Al2O3]C} + 13,26 
r² = 0,69 
Sur l’ensemble des 23 sols analysés, l’écart maximum entre les valeurs de MAT estimées par la 
climofonction présentée ci-dessus et les valeurs réelles est de 0,8 °C. La déviation standard pour les 
valeurs de températures estimées est de 0,5 °C, et l’incertitude calculée est de ± 1,6 °C. 
Ici encore, les sols dont seule la partie centrale de l’horizon est analysée donnent des valeurs 
cohérentes par rapport aux profils analysés in situ à plus haute résolution puis dont les teneurs 
élémentaires ont été moyennées pour chaque horizon. Si un échantillonnage fin permet d’obtenir 
d’avantage d’information sur les processus pédogénétiques, il semble donc qu’une seule analyse au centre 




























Les deux climofonctions développées à partir de l’étude de ces sols calciques du Nord-Est de l’Espagne 
permettent d’estimer les précipitations et températures annuelles moyennes à partir de profils pédologiques 
présentant des accumulations pédogénétiques de carbonates de calcium quelques fois très élevées, à hauteur 
de 80 % dans l’horizon Bk. 
Ces fonctions s’affranchissent de l’influence du substrat en proposant l’utilisation d’un rapport entre 
l’horizon d’altération Bw, ou l’ensemble de l’horizon B selon la formule employée, et l’horizon C. De plus, 
celui-ci permet pour les MAP d’obtenir la même climofonction à partir de l’utilisation des teneurs non 
converties en moles mais exprimées en pourcentages. En ce qui concerne la formule des MAT cependant, les 
masses molaires différentes du CaO et du K2O ne permettent pas d’éviter les conversions, bien que dans 
notre cas la teneur quasi négligeable de K2O par rapport à celle du CaO induise des résultats quasiment 
similaires avec les teneurs en moles ou en pourcentages. 
 L’utilisation des sols échantillonnés en laboratoire n’entraîne pas de valeurs anormales par rapport aux 
profils analysés in situ. Ceci confirme donc que, dans les sols étudiés, la composition du milieu de l’horizon 
est proche de la composition moyenne de celui-ci. 
Bien qu’elles nécessitent davantage de moyens techniques que celles basées sur la morphologie de 
l’horizon carbonaté, ces climofonctions originales apportent la possibilité d’estimer les MAP même à partir 


























































































5 Reconstitution du paléoclimat d’Europe occidentale entre le 
Chattien et le Burdigalien à partir de l’étude des paléosols des 




Au cours du précédent chapitre ont été testées avec succès les climofonctions basées sur la morphologie 
de l’horizon Bk à partir de l’étude d’analogues actuels des paléosols des bassins de Digne-Valensole et de 
Loranca. Des climofonctions géochimiques spécifiques aux profils pédologiques présentant des 
accumulations carbonatées de nature pédogénétique ont également été développées, permettant d’accéder à 
davantage de données sur les paramètres climatiques anciens. Ce chapitre expose leur application aux 
paléosols des deux bassins cénozoïques étudiés, conjointement à des méthodes plus qualitatives, afin de 
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5.1 Conditions paléoclimatiques de la région de Beynes-Châteauredon au 
Miocène inférieur 
Dans cette partie sont reconstituées les conditions paléoclimatiques de la région de Beynes-
Châteauredon entre la fin de l’Oligocène et le Burdigalien inférieur à partir de l’étude des Calcisols décrits 
au cours du chapitre 3.2. Les approches permettant d’appréhender le climat de façon qualitative sont d’abord 
présentées, suivies de la quantification des principaux paramètres par les climofonctions testées et celles 
développées dans le chapitre précédent. 
5.1.1 Approches qualitatives et semi-quantitatives 
 
• Caractéristiques des profils d’altération : 
- Les accumulations de carbonate de calcium d’origine pédogénétique, caractéristique la plus 
marquante des paléosols étudiés, nécessitent un climat assez chaud avec une saisonnalité marquée des 
précipitations pour se mettre en place dans l’actuel. Cette dernière constitue le facteur déterminant de 
la formation de ces accumulations carbonatées, la saison sèche (évaporation > précipitations) devant 
durer au moins trois mois pour permettre la précipitation du carbonate de calcium, le Ca étant 
préalablement lixivié pendant la saison humide (Goudie, 1983 ; Ruellan, 1984 ; Wright & Tucker, 
1991 ; Wright, 2007) (alors que le CO3 provient de la respiration des racines). Le volume de 
précipitations joue un rôle moins important, et est généralement compris entre 250 et 1000 mm/an 
(Young, 1976 ; Birkeland, 1984 ; Retallack, 1992a). 
- L’accumulation d’argiles dans l’horizon Bw surmontant le Bk est principalement liée à l’éluviation, 
tributaire de conditions relativement humides, alors que la rubéfaction quasi systématique des profils 
se produit sous conditions arides par déshydratation des oxyhydroxydes libres entrainant la formation 
d’hématite (Lamouroux, 1971 ; Yaalon, 1995). Ces phénomènes, regroupés sous le terme de 
fersiallitisation, se produisent donc également sous climat saisonnièrement contrasté. 
- Enfin, si l’absence de matière organique peut être associée à une production faible, elle peut 
également être liée à une mauvaise préservation et témoignerait alors de conditions relativement 
arides (Mack & James, 1994). 
Actuellement, ces sols rouges fersiallitiques se retrouvent donc principalement dans les zones 
soumises à un climat de type méditerranéen (pourtour de la Méditerranée, Ouest des Etats-Unis, 
Australie), justement caractérisé par l’alternance d’un hiver frais et humide et d’un été chaud et sec 
durant au minimum 3 à 4 mois, les températures annuelles moyennes étant généralement comprises 
entre 10 et 22 °C (Cerling & Quade, 1993 ; Duchaufour, 2001 ; Ortiz et al., 2002 ; Verheye & De la 
Rosa, 2005 ; ISRIC, 2014). 
Considérant le principe d’actualisme, la simple identification des processus de calcification de 
nature pédogénétique et de fersiallitisation plaide en faveur d’un climat de type méditerranéen pour 
l’Oligocène terminal-Miocène inférieur du bassin de Digne-Valensole. 
 
• Minéralogie des argiles : 
L’identification des minéraux argileux détaillés dans le chapitre 3.2 indique une part importante 
de l’héritage, avec entre 70 et 90 % d’illite et d’interstratifiés, ainsi qu’une formation de smectites. Ces 
caractéristiques sont en général associées à un climat de type tempéré chaud - méditerranéen 








• Données isotopiques : 
Enfin, nous disposons de données isotopiques pour la section de Font d’Eygout permettant 
d’appréhender le type d’écosystème et le régime d’humidité au moment de la pédogenèse (Figure 
5-1). 
Pour l’ensemble des 43 paléosols analysés, les valeurs de δ13C sont supérieures de 1 ‰ en 
moyenne à la valeur déterminée pour les plantes en C3 au cours de l’Oligocène terminal-Miocène 
inférieur par Tipple et collaborateurs (2010), fluctuant autour de -8,5 et -9 ‰. Les valeurs les plus 
élevées, comprises entre -5,9 et -7,2 ‰ sont observées à la base de la section, entre 23,4 et 22,8 Ma. 
S’ensuit une tendance à la baisse du δ13C jusqu’à environ 21,8 Ma, avec des valeurs jusqu’à 1,3 ‰ 
inférieures à la minimale de l’intervalle précédent. Un nouveau pic de valeurs plus positives, celles-ci 
atteignant -7 ‰, est observé entre 21,7 et 20,3 Ma, puis le δ13C se stabilise autour de -7,7 ‰. Ces 
valeurs, qui oscillent donc entre -8,3 et -5,9 ‰, ont été reliées par Cojan et collaborateurs (2013) à 
une végétation de type C3 soumise à un stress hydrique. Si les plus basses sont proches de la valeur 
caractéristique des plantes en C3, les plus élevées indiquent donc un régime d’humidité xérique mais 
restent sous le -3 ‰ mesuré en conditions d’aridité extrême (Amundson et al., 1988 ; Elheringer et 
al., 1992). A noter que ces valeurs relativement élevées pourraient également être en partie liées à 
l’éventuelle présence de plantes en C4. Si celle-ci était jusqu’à récemment réfutée par les études 
palynologiques du Sud de la France (Jiménez-Moreno & Suc, 2007), l’analyse isotopique de grains de 
pollens préservés dans plusieurs gisements lacustres à marins peu profonds du Sud-Ouest de l’Europe 
a récemment révélé des assemblages de graminées constitués de 26 et 62 % de plantes C4 (Urban et 
al., 2010) . Les variations du δ13C sont donc reliées à des variations d’aridité et donc des températures 
qui influencent l’évaporation, ou à des variations dans la saisonnalité des précipitations. 
Le premier intervalle défini précédemment (23,4 à 22,8 Ma) présente des valeurs de δ18O très 
variables, notamment vers 23,1 Ma, avec une différence entre les minima et maxima jusqu’à 1,1 ‰ (-
5,1 à -6,2 ‰). On observe tout de même une tendance à la diminution de ses valeurs jusqu’à 21,7 Ma, 
avec un minima de -6,3 ‰, interprétée comme une diminution de température ou de l’évaporation, 
ou encore une combinaison de ces deux paramètres. Des valeurs à nouveau fluctuantes s’observent 
dans la dernière partie de la section, avec un pic positif entre 21,7 et 21,4 Ma où le δ18O passe à -
5,6 ‰ avant de redescendre à -6,25 ‰. Deux autres oscillations s’observent ensuite, avec des valeurs 
plus positives à 21,1 et 20,5 Ma et une moyenne de -5,9 ‰. 
Enfin, il est nécessaire de préciser que les valeurs élevées du δ13C et les grandes tendances 
observées dans les variations du δ18O ont été également observées dans d’autres coupes du bassin de 
Digne-Valensole, situées à une vingtaine de kilomètres au Sud de notre coupe de référence. Seul un 
décalage moyen de 0,5 ‰ du δ18O est remarqué entre ces coupes, les valeurs plus hautes de la coupe 
de Font d’Eygout étant expliquées par une position plus côtière induisant une plus forte évaporation 
(Cojan et al., 2013). Ces observations permettent d’affirmer que ces tendances sont régionales et non 
pas uniquement liées à la position des paléosols dans la topographie de la plaine alluviale et aux 
conditions locales d’humidité. 
 
 
Les caractéristiques des paléosols et les données isotopiques concordent donc pour proposer un 
climat de type semi-aride. En plus de variations d’ordre saisonnières, les grandes fluctuations du δ13C et du 
δ18O indiquent que des changements à plus grande échelle des paramètres paléoclimatiques sont enregistrés 
par les paléosols. 
 
 




Figure 5-1. Distribution stratigraphique des valeurs de δ13C et δ18O des nodules carbonatés des paléosols de la coupe 
de Font d’Eygout. La zone verte correspond aux valeurs caractéristiques de δ13C de CaCO3 pédogénétique pour des 
paléosols miocènes associés à une végétation de type C3 (d’après Tipple et al., 2010). Les données sont présentées selon 
l’échelle stratigraphique de Berggren et collaborateurs (1995). Les numéros à gauche des graphiques représentent les 
intervalles distingués sur la base des caractéristiques paléopédologiques. 
5.1.2 Quantification des paramètres paléoclimatiques 
Après ces premiers résultats permettant de qualifier le type de climat et de végétation qui régnait sur le 
Sud-Est de la France à la fin du Chattien et au Miocène inférieur, nous appliquons ici les méthodes basées 
sur la description physique des Calcisols et les équations développées à partir des analogues actuels 
permettant de quantifier les températures annuelles moyennes, les précipitations annuelles moyennes ainsi 
que leur saisonnalité. 
Si nous disposons uniquement d’une calibration stratigraphique par corrélations chimiostratigraphiques 
pour les paléosols de la section de Font d’Eygout, les résultats des Courtiers sont intégrés à partir de 
corrélations établies à partir de celles proposées par Bauer (2006) et sur les caractéristiques physiques des 
profils paléopédologiques des deux sections (annexe 11). Les huit derniers paléosols des Courtiers n’ont pas 
d’équivalents dans la section de Font d’Eygout car ils sont situés plus haut dans la série. Leurs âges ont été 
déterminés approximativement en considérant un intervalle de temps moyen de 100 ka entre deux profils 
successifs. 
5.1.2.1 Morphologie de l’horizon Bk 
La première méthode employée consiste à appliquer les formules basées sur la morphologie de l’horizon 
Bk proposées par Retallack (2005a). 
Chapitre 5 : Reconstitution paléoclimatique 
142 
 
Les horizons Bk des paléosols étudiés dans la série de Beynes-Châteauredon se retrouvent à des 
profondeurs comprises entre 30 et 80 cm, et présentent des épaisseurs comprises entre 8 et 175 cm.  
D’après les auteurs,  une compaction minime affecte la série du fait d’une couverture sédimentaire peu 
épaisse qui l’aurait recouvert (Deconinck, 1984). Les résultats présentés ci-après n’ont donc pas été soumis à 
des équations de décompaction. Les effets d’une éventuelle compaction ont cependant été étudiés afin 
d’appréhender les biais potentiels dans les estimations de MAP et de MARP. 
Considérant une épaisseur de la couverture sédimentaire de 300 m, l’application de l’équation proposée 
par Sheldon & Retallack (2001) incluant le modèle de Sclater & Christie (1980) (1.5.1.2) permet d’estimer 
une compaction des argiles et silts de plaine d’inondation inférieure à 10 %. Une compaction de 10 % des 
horizons Bw contribuerait alors à sous-estimer les MAP de moins de 9 %. La compaction des horizons Bk est 
probablement plus limitée du fait de la cimentation, et ce d’autant plus que l’accumulation de CaCO3 est 
importante. Cependant, considérant cette compaction de 10 % comme valeur maximale en cas 
d’accumulation carbonatée limitée, une sous-estimation de la saisonnalité des précipitations également 
légèrement inférieure à 9 % est calculée. 
Les résultats des mesures et estimations associées sont présentés en annexe 12 et sont synthétisés dans 
les paragraphes suivants. 
 
 Reconstitution des MAP à partir de la profondeur de l’horizon Bk : 
Parce que les profils paléopédologiques étudiés sont souvent tronqués ou polyphasés, 
l’enregistrement des MAP est incomplet. Cette variable a pu être mesurée sur seulement 40 % des 
paléosols recensés dans la section de Font d’Eygout (23/55), et sur 25 % des paléosols de la coupe des 
Courtiers (5/20), ce qui mène à de grands intervalles sans données (Figure 5-2, a). 
- Entre 23,4 et 22,5 Ma (intervalle 1), hormis une faible valeur de 416 mm/an aux alentours de 
23,12 Ma, les MAP oscillent entre 615 et 570 mm/an, ce qui est inférieur à l’incertitude de la 
fonction et permet d’interpréter ces précipitations comme relativement stables. 
- Peu après 22,5 Ma (intervalle 2), un pic de précipitations à 736 mm/an est suivi par une tendance à 
la diminution des MAP jusqu’à 21,63 Ma et une valeur de 386 mm. Cependant, l’impossibilité 
d’estimations du fait de profils incomplets sur plus de 650 ka peut masquer des variations 
importantes du volume des précipitations. 
- Un nouveau pic d’une durée inférieure à 150 ka est observé à 21,5 Ma, avec une valeur à 
587 mm/an, suivi de MAP d’environ 416 mm/an puis qui remontent aux alentours de 560 mm/an 
avant une nouvelle diminution entre 20,47 et 20,2 Ma, les MAP passant de 636 à 431 mm/an. 
Entre 21,1 et 20,15 Ma, Les valeurs obtenues par les paléosols des Courtiers entre 21,1 et 21 Ma 
ainsi qu’entre 20,3 et 20.15 Ma (intervalle 3) sont très proches des valeurs estimées par les 
paléosols de Font d’Eygout, la différence maximale étant de 40 mm/an. 
- Le dernier paléosol exploitable de la coupe des Courtiers (Cou-19) (intervalle 4) donne une valeur 
de 508 mm/an, ce qui correspond globalement à la moyenne observée dans le dernier intervalle de 
la coupe de Font d’Eygout. 
Les paléosols la série de Beynes-Châteauredon ne semblent donc pas avoir enregistré de grandes 
tendances d’évolution des MAP entre le début de l’Aquitanien et le début du Burdigalien. Seuls 
quelques pics témoignent de variations importantes (plusieurs centaines de mm) en moins de 150 ka 
sont observés à 23,12, 22,5 et 21,5 Ma, mais les MAP oscillent en moyenne autour de 542 mm/an ± 147 
(590 mm/an si compaction de 10 %). L’enregistrement incomplet du signal est peut-être la raison de 
cette apparente stabilité des précipitations. Les reconstitutions plus complètes proposées par la suite à 
partir des climofonctions géochimiques permettront de discuter ces résultats. 




Figure 5-2. Reconstitution des précipitations annuelles moyennes (a) et des gammes annuelles moyennes de 
précipitations (MARP b) à l’Aquitanien et au début du Burdigalien par application des climofonctions de Retallack (2005a) 
se basant respectivement sur la profondeur et l’épaisseur de l’horizon Bk des paléosols des coupes de Font d’Eygout (bleu 
foncé) et des Courtiers (cyan). Les carrés gris à gauche du graphique des MAP marquent la position stratigraphique des 75 
paléosols recensés, permettant d’étudier la proportion de profils utilisables (non tronqués). Les données sont présentées 
selon l’échelle stratigraphique de Berggren et collaborateurs (1995). Les numéros à gauche des graphiques représentent les 
intervalles distingués sur la base des caractéristiques paléopédologiques (le quatrième correspond à la seconde moitié de la 
coupe des Courtiers, montrant une transition vers des faciès marins). 
 
 Reconstitution de la saisonnalité des précipitations à partir de l’épaisseur de l’horizon Bk : 
Les gammes moyennes de précipitations annuelles (MARP) ont également été estimées à partir des 
mesures de l’épaisseur des horizons Bk (Figure 5-2, b). Cette fois, seuls 5 % des paléosols de Font 
d’Eygout (3/55) et 10 % de ceux des Courtiers (2/20) ont été écartés à cause d’une préservation 
incomplète de leur horizon Bk ou d’une superposition de plusieurs phases pédogénétiques. 
- Jusqu’à 22,35 Ma (≈ intervalle 1), un enregistrement à haute résolution du signal (environ 1 
paléosol tous les 20 ka) permet d’observer des valeurs très fluctuantes de MARP. 5 pics positifs 
successifs, sont marqués par un ensemble de points successifs, et indiquent une cyclicité à 100 ka. 
Le premier débute aux alentours de 23,38 Ma, et présente une valeur maximale de 85 mm. Le 
second, moins marqué avec une valeur maximale de 49 mm, débute vers 23,15 Ma. Le suivant est 
de même ampleur et débute à 23 Ma. Un pic d’environ 120 ka se produit ensuite, avec une valeur 
maximale de 101 mm. S’ensuit une cinquième phase d’environ 300 ka présentant des valeurs de 
MARP entre 50 et 72 mm, et dans laquelle 3 évènements d’environ 100 ka peuvent également être 
distingués. 
- Suite à cela, les valeurs diminuent aux alentours des 30 mm et se stabilisent pendant environ 
550 ka (intervalle 2). 
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- Entre 21,7 et 21,15 Ma (début intervalle 3), de nouvelles fluctuations marquées sont observables, 
bien que la résolution soit moins bonne que sur l’intervalle précédent, avec au moins 3 pics 
positifs de MARP dans une tendance à l’augmentation. La valeur moyenne est de 60 mm pour cet 
intervalle. Les MARP estimées par les trois premiers paléosols des Courtiers montrent une 
évolution comparable, bien que les valeurs les plus élevées soit en moyenne 10 mm inférieures. 
- Les valeurs de MARP oscillent ensuite autour de 30 mm, avec cependant une valeur maximale de 
56 mm vers 20,8 Ma estimée à partir de la coupe des Courtiers. 
- Un pic positif de 20 mm (valeur maximale de 51 mm) estimé à partir des 3 derniers paléosols de 
Font d’Eygout est également reconstitué par l’application de la climofonction aux paléosols des 
Courtiers.  
- Le dernier intervalle (4), est caractérisé par une série de variations importantes dont la durée 
pourra être évaluée à partir du calage par corrélations chimiostratigraphiques à venir pour la 
coupe des Courtiers, dans une tendance à l’augmentation de la valeur moyenne, avec des MARP 
d’environ 45 mm calculées à partir des derniers paléosols 
Différentes tendances sont donc observées dans l’évolution de la saisonnalité, avec des fluctuations 
importantes à la fin du Chattien et à l’Aquitanien inférieur mais une moyenne assez haute et des valeurs 
ayant tendances à croître jusqu’à 22,5-22,4 Ma. Un autre intervalle avec des valeurs élevées s’observe au 
début de la seconde moitié de l’Aquitanien et un troisième entre 20 et 19,6 Ma. Les autres sont caractérisés 
par des valeurs relativement basses. Sur les 4,5 millions d’années considérés, les MARP présentent une 
valeur moyenne de 44 mm ± 22. 
 
Les MAP estimées sur la période Chattien terminal-Miocène inférieur, comprises entre 340 et 
736 mm/an, et les MARP, qui varient entre 22 et 101 mm, s’inscrivent dans la gamme des précipitations et 
saisonnalités mesurées actuellement dans les régions soumises à un climat méditerranéen, à l’image de la 
péninsule ibérique (Ninyerola et al., 2005 ; Norrent & Douguédroit, 2006). Si les MAP montrent peu de 
fluctuations, peut-être du fait d’un signal incomplet à cause de l’érosion de nombreux profils, les MARP 
présentent par endroits de fortes fluctuations avec notamment une cyclicité de l’ordre de 100 ka à la base de 
la série étudiée. 
 
5.1.2.2 Application des nouvelles climofonctions géochimiques 
Les nouvelles climofonctions développées au cours du dernier chapitre sont dans cette partie appliquées 
aux paléosols de la série de Beynes-Châteauredon pour quantifier les précipitations annuelles moyennes et 
les températures annuelles moyennes et étudier leur évolution entre l’Aquitanien inférieur et le début du 
Burdigalien. Au préalable, des tests de reproductibilité des résultats en fonction de la variation latérale de la 
composition géochimique des profils paléopédologiques ont été réalisés à partir de quelques paléosols de 
l’affleurement de Font d’Eygout. 
 
• Test de reproductibilité des résultats en fonction de la variabilité latérale des paléosols : 
La reproductibilité des estimations de précipitations et températures annuelles moyennes à partir 
des climofonctions spécifiques aux Calcisols a été testée pour plusieurs paléosols de l’affleurement de 
Font d’Eygout présentant des variations latérales de composition. Cette discussion est illustrée dans ce 
paragraphe à partir du sol FE-C.09 (Figure 5-3), analysé sur les coupes RFE (coupe principale), RFE 2 et 
RFE 4, ces deux dernières se trouvant respectivement à 120 et 230 m plus au Nord de la section de 
référence. Deux autres études sont présentées en annexe 13. 
Ce paléosol se développe sur un substrat argileux à argilo-silteux selon la position par rapport au 
système fluviatile, ce qui induit des compositions élémentaires variables. Ainsi, la teneur de SiO2 est 1,2 
fois plus importante dans la coupe de RFE que dans RFE 2, et 1,4 fois supérieure à la teneur mesurée 
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dans RFE 4. Celle du CaO est, dans RFE, 1,5 fois inférieure à la teneur mesurée dans RFE 4, qui est 1,3 
fois plus élevée que dans RFE 2. L’Al2O3 est moins variable et est seulement 1,13 fois plus abondant 
dans la coupe RFE 2, où la granulométrie est plus argileuse, que dans les deux autres coupes. Si ce profil 
présente des teneurs en K2O comparables sur RFE et RFE 2, celles-ci sont environ 1,9 fois supérieures à 
celle mesurée dans RFE 4. 
La variabilité latérale de la composition géochimique de ce matériau parental se retrouve 
également dans les horizons Bk et Bw, avec notamment des teneurs en CaO et SiO2 différant de plus de 
30 % dans les horizons carbonatés. Les proportions relatives ne sont pas toujours conservées, indiquant 
l’influence d’autres facteurs paléoenvironnementaux dans la variabilité latérale de ce paléosol. 
L’application des climofonctions développées dans le chapitre précédent à ce profil analysé sur les 
trois coupes révèle, malgré la variabilité décrite précédemment, des estimations de MAT extrêmement 
similaires, ne différant pas de plus de 0,1 °C. De même, les valeurs de MAP sont légèrement plus 
dispersées, avec un écart maximum de 42 mm/an observé entre les coupe RFE et RFE 2, mais celui-ci 
est inférieur à l’incertitude de l’équation, qui pour rappel est de 65 mm/an. 
L’intégration du ratio comparant la composition de l’horizon de subsurface à celle de l’horizon C 
semble dans les équations contribue donc bien à s’affranchir de l’hétérogénéité des matériaux 
parentaux dans ce type d’environnement sédimentaire. Ce test prouve donc la fiabilité des 
climofonctions développées à partir des analogues actuels. Les paragraphes suivants présentent les 
résultats de l’application de ces fonctions aux paléosols des deux séries étudiées. Les données détaillées 
sont exposées en annexe 14. 
 
Figure 5-3. Test de reproductibilité des résultats d’estimations des MAT et MAP par les climofonctions géochimiques 
spécifiques aux Calcisols en fonction de la variabilité latérale des paléosols : exemple du profil Fe-C.09 de la coupe de Font 
d’Eygout. 
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• Reconstitution des MAP : 
L’application de la fonction basée sur le ratio d’argilosité aux paléosols de la série de Beynes-
Châteauredon permet plusieurs observations quant à l’évolution des MAP (Figure 5-4, a) : 
- Entre 23,4 et 22,5 Ma (intervalle 1), les MAP fluctuent autour de 590 mm/an et restent dans 
l’intervalle d’incertitude de la fonction. Quelques tendances sont cependant soutenues par plusieurs 
points, à l’instar d’une diminution des MAP d’environ 150 mm/an vers 23,15 Ma, suivie 
immédiatement d’une augmentation d’une centaine de millimètres pendant environ 100 Ka. De 
même, entre 22,72 et 22,56, une tendance à l’augmentation des MAP de l’ordre de 100 mm est 
observable. 
- Entre 22,5 et 21,7 Ma (intervalle 2), une valeur montre un pic à 700 mm/an, avant une tendance à 
la décroissance des MAP d’environ 150 mm. 
- Ensuite, entre 21,7 et 21,1 Ma (base intervalle 3), les MAP varient fortement, avec des minima 
compris entre 250 et 310 mm/an et des maxima autour de 600 à 640 mm/an. Les valeurs estimées à 
partir des premiers paléosols des Courtiers correspondent au maxima déterminés par les profils 
contemporains de Font d’Eygout. 
- Entre 21 et 20,7 Ma, les Calcisols de Font d’Eygout comme ceux des Courtiers indiquent des MAP 
moins fluctuantes et de l’ordre de 510 mm/an 
- De 20,5 à 20,2 Ma (sommet intervalle 3), des MAP à nouveau très fluctuantes sont observées, avec 
des valeurs comprises entre 400 et 700 mm/an. Une diminution du volume de ces précipitations de 
l’ordre de 200 à 250 mm/an entre 20,35 et 20,18 Ma. 
- S’ensuit une augmentation générale des MAP, révélée par les paléosols du sommet de la coupe des 
Courtiers (intervalle 4), jusqu’à une valeur de 655 mm/an à 19,37 Ma dans une période marquée par 
plusieurs fluctuations importantes (plusieurs centaines de mm). 
Le début de l’Aquitanien (intervalles 1 et 2) est donc caractérisé par des MAP assez stables, ce qui 
conforte les résultats obtenus à partir de la morphologie de l’horizon carbonaté. La partie supérieure de 
cet intervalle est en revanche marquée par des fluctuations plus importantes des précipitations. 
L’applicabilité de la climofonction géochimique concernant un plus grand nombre de profils 
paléopédologiques, elle permet de mettre en exergue plusieurs épisodes caractérisés par des fluctuations 
importantes dans les deux derniers intervalles de la série.  
 
• Reconstitution des MAT : 
Les MAT et leur évolution ont également été estimées à partir la climofonction basée sur le ratio du 
CaO et du K2O sur l’Al2O3 (Figure 5-4, b) : 
- Les premiers paléosols de la section (base intervalle 1) enregistrent des MAT extrêmement 
variables entre 23,4 et 23,16 Ma, avec des extrema de 13,3 et 20,1 °C. Ces fluctuations précèdent un 
coup de froid entre 23,15 et 23 Ma, avec des MAT moyennes de 14,5 °C, suivie d’un réchauffement 
de 1,5 °c ne durant pas plus de 100 ka, et un retour à des valeurs de 14,5 °C jusqu’à 22,81 Ma. Les 
fluctuations de MAT observées jusqu’ici sont anti-corrélées aux variations de MAP. L’intervalle 
suivant est caractérisé (sommet intervalle 1) par un retour à des fluctuations assez importantes des 
MAT jusqu’à 22,3 Ma, désormais corrélées à celles des MAP, dans une tendance générale au 
réchauffement, avec des valeurs à la base de 14,5 à 15,4 °C et les dernières comprises entre 16 et 
18,8 °C. 
- S’ensuit un bref refroidissement marqué par une stabilité plus importante des températures 
(intervalle 2), avec une valeur à 15 °C. 
-  Une période d’environ 200 ka caractérisée par des MAT légèrement supérieures à 16 °C est 
observée à la base du troisième intervalle. Celles-ci diminuent ensuite jusqu’à 14,8 °C à 21,62 Ma 
avant des MAT à nouveau fluctuantes jusqu’à 21,49 Ma, entre 13,8 et 16 °C. La même évolution que 
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les MAP est donc observée. Entre 21,4 et 20,5 Ma, les températures se stabilisent entre 13,8 et 
15,8 °C, les paléosols des Courtiers donnant les valeurs maximales, avant un nouveau pic de 100 à 
150 ka débutant à 20,5 Ma et lors duquel la valeur maximale atteinte est de 16,7 °C. 
- Après ce pic, les valeurs redescendent autour de 14,8 °C avant aune augmentation globale affectée 
de variations parfois supérieures à 1,5 °C, jusqu’à une MAT de 15,7 après 19,5 Ma (intervalle 4). Si 
les MAT et les MAP sont anti-corrélées entre 21,1 et 20 Ma environ, elles sont à nouveau 
positivement corrélées sur le dernier intervalle. 
Tout comme pour les MAP, les MAT montrent donc des alternances de phases de stabilité et de 
phases où les fluctuations sont importantes. Elles oscillent sur l’intervalle stratigraphique considéré 
autour de 15,4 °C ± 1,6, avec des extrema estimés à 13,1 et 20,1 °C. Ceux-ci s’observent à la base de la 
série (1er intervalle), qui présente donc des températures beaucoup plus contrastées que ne le sont les 
précipitations. Après d’importante fluctuations, un coup de froid a lieu avant 23 Ma, à la suite duquel 
les MAT mettent environ 500 ka pour retrouver un régime fluctuant. Un second coup de froid, moins 
important et également associé à des fluctuations, est observé à 21,5 Ma. 
 
 
Figure 5-4. Estimation des précipitations annuelles moyennes (a) et des températures annuelles moyennes (b) à partir 
de l’application des climofonctions géochimiques spécifiques aux Calcisols aux paléosols des coupes de Font d’Eygout et des 
Courtiers. Les données sont présentées selon l’échelle stratigraphique de Berggren et collaborateurs (1995). Les numéros à 
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5.1.3 Synthèse et discussion 
La comparaison des reconstitutions des paramètres paléoclimatiques proposées précédemment permet 
de soulever plusieurs points importants : 
• Quelque soit la méthode utilisée ou le paramètre paléoclimatique considéré, les résultats obtenus à 
partir des paléosols de Font d’Eygout et de ceux des Courtiers sont extrêmement comparables. Cela 
confirme l’enregistrement du climat régional par ces profils d’altération, et donc une influence plutôt 
limitée du pédoclimat. Ces résultats valident également le choix des équations qui s’affranchissent de 
l’hétérogénéité du substrat, ainsi que la corrélation proposée entre les coupes de Font d’Eygout et des 
Courtiers. 
 
• Ensuite, les deux méthodes indépendantes permettant d’estimer les MAP donnent également des 
résultats très similaires, et révèlent des variations comparables dans les cas où plusieurs paléosols 
successifs ne sont pas tronqués, permettant l’application de la climofonction basées sur la profondeur 
du Bk. La relation graphique entre les résultats de cette climofonction et de celle basée sur les 
distributions des éléments majeurs au sein des profils paléopédologiques révèle un nombre important 
de valeurs sur la première bissectrice, et un coefficient de détermination de 0,6 (Figure 5-5).  La 
méthode basée sur la géochimie a tendance à surestimer certaines valeurs, qui restent toutefois 
comprises dans l’intervalle d’incertitude de la fonction. Cela pourrait être attribué à une légère 
compaction de certains profils mais ne semble pas s’appliquer à un type de matériau en particulier. 
Une compaction inférieure à 5 % pourrait ainsi être envisagée, permettant de centrer davantage la 
première bissectrice. Si l’étude de la morphologie des horizons Bk permet d’obtenir rapidement des 
estimations de MAP et permet d’accéder aux MARP à partir des seules observations de terrain, la 
seconde nécessite davantage de moyens techniques et de temps mais présente l’avantage d’offrir des 
reconstitutions plus complètes des MAP et d’apporter des données sur les paléotempératures. 
 
Figure 5-5. Relation entre les estimations de MAP par les climofonctions basées sur la géochimie des éléments 
majeurs et sur la profondeur de l'horizon Bk appliquées aux paléosols de la série de Beynes-Châteauredon. 
 
• Enfin, l’ensemble des reconstitutions paléoclimatiques proposées pour le bassin de Digne-Valensole 
au Miocène inférieur à partir d’approches paléopédologiques qualitatives et quantitatives attestent 
donc d’un climat relativement chaud avec des MAT comprises entre 13 et 21 °C et des précipitations 
comprises entre 250 et 750 mm/an présentant un contraste saisonnier important, avec des MARP 
comprises entre 18 et 101 mm. Toutes ces données s’accordent donc pour proposer des conditions 
paléoclimatiques similaires au climat méditerranéen actuel. 




Sur le plan stratigraphique, l’ensemble des reconstitutions des paramètres paléoclimatiques et les 
caractéristiques des paléosols peuvent être mises en parallèles pour comprendre les relations entre ces 
paramètres et leur influence sur le développement des profils pédologiques au cours de l’intervalle de temps 
considéré (Figure 5-6) : 
- Le premier intervalle, entre 23,4 et 22,4 Ma, caractérisé par des paléosols aux profils bien 
développés, souvent superposés, et aux couleurs témoignant de bonnes conditions d’oxydation, 
est affecté par de faibles fluctuations de MAP, avec une valeur moyenne autour de 580 mm/an, 
mais des fluctuations importantes de leur saisonnalité (jusqu’à plus de 60 mm) et des MAT, les 
extrema différant de plus de 6 °C. Les valeurs moyennes de ces deux derniers paramètres sont 
respectivement de 49 mm ± 22 et 15,6 °C ± 1,6. Des conditions xériques sont également 
suggérées par l’analyse isotopique des nodules carbonatés. Dans cette période marquée par ces 
fluctuations importantes des paramètres paléoclimatiques, un évènement est particulièrement 
marqué par une dizaine de points successifs. Il s’agit d’un coup de froid de 2 à 3 °C débutant aux 
alentours de 23,18 Ma selon les corrélations chimiostratigraphiques réalisées et présentant une 
durée d’approximativement 150 ka. Cette diminution des MAT coïncide avec une excursion 
positive de 0,8 ‰ du δ18O, une diminution des MAP de 150 mm/an et des MARP de 45 mm 
pendant les premiers 50 ka environ suivie d’une augmentation de 100 mm/an et de leur 
saisonnalité de 25 mm. Suite à cet évènement, MAT, MAP et MARP tendent à augmenter 
jusqu’à la fin de ce premier intervalle. 
- Le second intervalle, entre 22,4 et 21,7 Ma, avec des paléosols peu épais, relativement peu 
matures et hydromorphes, est marqué par une moyenne de MAP similaire mais qui tend à 
diminuer légèrement (moins de 100 mm/an). Les MARP sont plutôt basses avec des valeurs 
autour de 30 mm. Les températures, encore élevées au début, diminuent progressivement avec 
des valeurs jusqu’à 4 °C inférieures au sommet de cette partie par rapport à la fin de l’intervalle 
précédent. Il est également caractérisé par les valeurs les plus faibles de δ13C, témoignant de 
conditions xériques plus limitées. 
- Le troisième et dernier intervalle défini pour la coupe de Font d’Eygout, qui correspond 
également à la première moitié de la coupe des Courtiers, avec des paléosols aux caractéristiques 
intermédiaires entre les deux ensembles précédents, débute par de fortes variations de 
l’ensemble des paramètres aux alentour de 21,5 Ma. MAP et MAT présente les mêmes évolutions 
et des moyennes de 550 mm/an et de 15,1 °C, alors que les MARP, en moyenne de 40 mm, sont 
anti-corrélées. Par la suite, MAT et MARP sont plutôt basses, respectivement entre 14 et 15 °C 
et 30 et 40 mm, alors que les MAP présentent des extrema autour de 700 mm/an. Après 20,5 Ma, 
un réchauffement de 2 °C a lieu sur une période de 200 ka avant un retour à des températures 
annuelles proches de la moyenne. Ce réchauffement est associé à une diminution des MARP 
d’environ 10 mm. S’ensuit une période à nouveau marquée par des fluctuations importantes des 
paramètres paléoclimatiques, particulièrement les MAP et les MARP, auxquelles sont associées 
des variations de δ13C et de δ18O de l’ordre de 0,5 ‰. 
- Le quatrième intervalle, dont la base est datée approximativement à 19,9 Ma, correspond aux 
paléosols présentant des teintes plus ocres et une différenciation géochimique plus ou moins 
importante de la fin de la coupe des Courtiers. Les paramètres climatiques continuent de 
montrer de fortes fluctuations alors que les MAT et les MAP covarient et tendent à augmenter 
d’environ 1 °C et de 50 à 100 mm/an tandis que les MARP présentent l’évolution inverse et 
diminuent de 15 à 20 mm. 
 
 




Figure 5-6. Synthèse des reconstitutions paléoclimatiques entre l'Aquitanien inférieur et le Burdigalien inférieur 
(selon l’échelle de Berggren et al., 1995) à partir de l’étude des paléosols des coupes de Font d’Eygout et des Courtiers. Les 
numéros 1 à 4 représentent les intervalles définis à partir des caractéristiques des paléosols : (1) paléosols à horizon Bk 
épais, oxydés et souvent superposés ; (2) paléosols isolés, peu épais, à hydromorphie temporaire ; (3) paléosols présentant 
des caractéristiques intermédiaires entre les deux ensembles précédents ; (4) paléosols ocres plus ou moins hydromorphes 
liés à la transition avec le domaine marin observée dans la seconde partie de la coupe des Courtiers. 
Chapitre 5 : Reconstitution paléoclimatique 
151 
 
Des valeurs élevées et de fortes variations de températures et de saisonnalité des précipitations semblent 
donc favoriser les conditions xériques et le développement des Calcisols, à l’image du premier intervalle, de 
la base et du sommet du troisième et du quatrième. La maturité relativement importante des paléosols du 
milieu du troisième intervalle semble davantage liée à la diminution du taux d’aggradation, puisque les MAT 
et les MARP sont assez peu élevées. Les caractéristiques hydromorphes présentées par les paléosols peu épais 
du second intervalle concordent avec une baisse et une stabilisation des MARP ainsi qu’une diminution 
marquée des MAT. Cependant, ces caractéristiques sont également influencées par les conditions 
paléoenvironnementales et des conditions plus côtières, puisqu’elles se retrouvent aussi dans les profils plus 
épais du quatrième intervalle, liés à de fortes valeurs et fluctuations de MARP, s’étant également développés 
durant des phases d’inondation maximales correspondant à un haut niveau marin au cours du Burdigalien. 
L’étude des paléosols du Miocène inférieur du bassin de Digne-Valensole nous amène à considérer une 
variabilité climatique à différentes échelles : saisonnière d’abord, nécessaire au développement des 
accumulations carbonatées pédogénétiques et à la fersiallitisation, et à plus grande échelle, avec un 
développement des sols tous les 20, 40 et 100 ka en moyenne et des cycles de l’ordre de quelques centaines 
de milliers d’années. Cet emboîtement des échelles suggèrent encore plus fortement un contrôle 
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5.2 Conditions paléoclimatiques de la région de Huete entre le Chattien 
terminal et l’Aquitanien moyen 
La méthodologie développée sur les profils paléopédologiques du bassin de Digne-Valensole est ici 
appliquée aux 9 paléosols des coupes étudiées dans la région de Huete afin de reconstituer les conditions 
paléoclimatiques associées, et d’apporter des données complémentaires pour l’Europe occidentale. Si ces 
paléosols n’ont pas été datés de façon absolue, leur position stratigraphique est déterminée grâce à 
l’identification des biozones (Daams, 1996b ; Gómez-Fernandez et al., 1996) MP28 et M29 à la base des 
coupes et du MN1 et MN2a plus haut dans ces sections, la dernière étant situé à environ 75 m dans la coupe 
de Penas de San Juan. Les premiers profils (CAN 01 et 02, HIG-01, PSJ-01 à 04) sont donc datés du Chattien 
terminal et les autres de l’Aquitanien inférieur (CAN-03) à moyen (PSJ-08) (Figure 3-6). 
En ce qui concerne le type de climat, l’identification de ces Calcisols permet ici aussi d’envisager un 
climat de type semi-aride. Les différents paramètres paléoclimatiques (MAP, MARP, MAT) ont été 
quantifiés à partir des climofonctions basées sur la géochimie des éléments majeurs et sur la morphologie des 
horizons Bk : 
 
• Précipitations annuelles moyennes : 
L’application de la climofonction basée sur le rapport du ratio Al2O3/SiO2 entre l’horizon Bw et 
l’horizon C des paléosols révèle une moyenne des MAP de 546 mm/an ± 65 sur l’ensemble de 
l’intervalle stratigraphique considéré (Figure 5-7, A). L’application de la climofonction intégrant la 
profondeur du Bk donne des valeurs comprises dans l’intervalle d’incertitude de la climofonction 
précédente avec les deux uniques profils pour lesquels ce paramètre a pu être mesuré (PSJ-02 et 03, 
81 et 92 m). 
Entre le premier profil (CAN-01, 15 m), situé sous la biozone MP28 et le second (CAN-02) situé 
55 m plus haut, on remarque une augmentation des MAP de 365 à 750 mm/an. Suite à cela, les 
profils autour de la biozone MP29 présentent des valeurs plutôt intermédiaires, comprises entre 380 
et 580 mm/an. Le dernier paléosol de la coupe de Canales (122,5 m) situé autour de la transition 
Oligocène-Miocène, révèle des MAP 662 mm/an, avant une diminution marquée par le profil PSJ-
08 (138 m) avec une valeur proche de 560 mm/an. 
L’étude de ces profils paléopédologiques révèle donc que la fin du Chattien est marqué par une 
diminution des MAP au niveau de la biozone MP29 avant une augmentation qui se poursuit jusqu’à 
la transition Paléogène-Néogène, puis une nouvelle diminution des MAP au cours de l’Aquitanien. 
 
• Saisonnalité des précipitations : 
L’application de la climofonction reliant l’épaisseur de l’horizon carbonaté à la gamme annuelle 
moyenne des précipitations aux 9 paléosols étudiés révèle une saisonnalité plutôt stable sur 
l’intervalle stratigraphique étudié (Figure 5-7, B). La moyenne est de 37 mm ± 22. La valeur qui 
s’écarte le plus de celle-ci est de 45 mm, estimée dans la biozone MP 29. 
 
• Températures annuelles moyennes : 
L’application de la climofonction basée sur le rapport du ratio (CaO+K2O)/Al2O3 entre l’horizon 
B et l’horizon C permet d’estimer une valeur moyenne de MAT de 15,3 °C ± 1,6 (Figure 5-7, C). 
Les paléosols associés aux biozones MP28 et MP29 révèlent une diminution des températures 
annuelles moyennes entre sur cet intervalle, avec des valeurs respectives de 16,6 et 14,3 °C. 
S’ensuit une augmentation de 0,8 à 1 °C dans la zone MP 29. 
Le troisième paléosol de la coupe de Canales, au niveau de la biozone MN1, révèle une MAT 
relativement basse de 13,6 °C, avant une MAT de 19,2 °C calculée à partir de PSJ-08. 
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Une diminution des MAT affecte donc le Chattien entre les zones MP28 et MP29 avant un 
léger réchauffement sur la fin du Chattien. La transition Oligocène-Miocène est marquée par un 
refroidissement suivi par un réchauffement au cours de l’Aquitanien. 
 
Figure 5-7. Reconstitution des MAP (A), MARP (B) et MAT (C) par application des climofonctions basées sur la 
composition géochimique des profils et de celles basées sur la morphologie des horizons Bk des paléosols aux profils des 
coupes de Canales (bleu), de La Higuerilla (vert), et de Penas de San Juan (rouge). Les données sont présentées sur la cote 
de la coupe de Canales. Pour le premier graphique, les marqueurs rouges clairs représente les estimations de MAP basées 
sur la profondeur du Bk, les autres les estimations de MAP basée sur la géochimie élémentaire. Les âges des biozones sont 
tirés de l’étude de Daams et collaborateurs (1996b). 
 
Les estimations des paramètres paléoclimatiques réalisées à partir des paléosols de la série du fan de 
Tòrtola et la présence d’horizon Bk au sein de ces profils plaident également en faveur d’un climat semi-















5.3 Paléoclimat d’Europe occidentale défini par les études 
paléopédologiques, synthèse 
Dans ce paragraphe, les données paléoclimatiques obtenues à partir des études paléopédologiques 
réalisées dans les bassins de Digne-Valensole et de Loranca sont comparées afin de discuter de leur apport à 
la compréhension du climat du Sud-Ouest de l’Europe entre l’Oligocène supérieur et le Miocène inférieur 
(Figure 5-8). Pour cela, les données obtenues à partir des paléosols de Loranca ont été reliées à l’intervalle et 
à la position stratigraphique des biozones les plus proches, déterminés par Daams et collaborateurs (2006b) 
et Gómez-Fernandez et collaborateurs (1996). 
Sur les intervalles où les données se recoupent, les MAP sont assez comparables. Au niveau de la 
biozone MN1, une moyenne de 662 mm/an ± 65 est calculée dans le bassin de Loranca contre 585 mm/an 
dans le bassin de Digne-Valensole. Les données sont encore plus similaires dans l’intervalle suivant (MN2a), 
avec 562 contre 603 mm/an, respectivement. La légère baisse de MAP observée dans le Sud-Est de la France 
à cette période est donc également observée en Espagne centrale, et aucun gradient significatif de MAP n’est 
observé entre ces deux sites d’étude. Les données espagnoles permettent de compléter le modèle et 
d’observer une augmentation des conditions d’humidité à la fin de l’Oligocène. 
Les MARP sont plus faibles de 12 mm en moyenne en Espagne à la transition Oligo-Miocène et jusqu’à 
l’Aquitanien moyen, avec 35 mm contre 47 dans le bassin de Digne-Valensole. Cela est lié aux valeurs très 
contrastées de la coupe de Font d’Eygout, associées à un enregistrement plus complet des paléosols, et à une 
plus grande stabilité de la saisonnalité des précipitations observées à partir des paléosols des sections du 
bassin de Loranca, peut-être du fait du faible nombre de paléosols. Cette saisonnalité semble avoir peu 
évoluée entre le Chattien et l’Aquitanien moyen en Espagne centrale. 
Les estimations de MAT réalisées à partir des paléosols espagnols révèlent une diminution des valeurs 
jusqu’à la zone MN1. Les températures correspondent alors aux valeurs les plus basses calculées à partir des 
paléosols de Beynes-Châteauredon, autour de 13,6 °C. Le réchauffement déjà observé sur la coupe de Font 
d’Eygout entre 23,2 et environ 22,4 Ma est également marqué dans le bassin de Loranca, avec une MAT de 




Les estimations des paramètres paléoclimatiques basées sur l’étude des profils paléopédologiques 
espagnols apparaissent donc très similaires à celles réalisées dans le Sud-Est de la France.  
La différence entre les moyennes de MAP estimées à partir de l’étude des paléosols des deux séries 
étudiées est inférieure à 100 mm/an. L’éventuel gradient d’humidité déjà discuté dans le deuxième chapitre 
ne transparaît donc pas non plus en comparant ces données. 
Les MARP estimées à partir des paléosols de Loranca présentent une moyenne légèrement inférieure à 
celle calculée à partir des paléosols de la série de Beynes-Chateauredon, les valeurs les plus élevées n’étant 
pas enregistrées. Ceci peut refléter la réalité ou simplement un biais du fait d’un nombre de données très 
faible dans la série du fan de Tòrtola. 
Pour l’Aquitanien inférieur et moyen, les MAT estimées par les paléosols d’Espagne centrale 
correspondent aux extrema enregistrés par les profils paléopédologiques de la série de Beynes Châteauredon. 
Ces résultats confirment donc l’absence d’un gradient thermique entre le centre de l’Espagne et le Sud-Est 
de la France à cette période. 











Figure 5-8. Comparaison des reconstitutions de MAP, MARP et MAT proposées pour le bassin de Digne-Valensole 
et le bassin de Loranca à partir de l'étude des paléosols. La position stratigraphique des biozones associées aux Calcisols 
espagnols est définie à partir des travaux de Daams et al. (1996b) et Gómez-Fernandez et al. (1996) basés sur le GPTS de 
Cande & Kent (1995).  Pour les données espagnoles, la ligne verticale plus foncée représente la valeur moyenne, l’encadré le 
plus clair l’intervalle d’incertitude des estimations, et l’intermédiaire l’intervalle entre les valeurs minimales et maximales. 
Les données sont présentées selon l’échelle stratigraphique de Berggren et collaborateurs (1995). 
 












































6 Apport de l’étude des paléosols des bassins de Digne-Valensole 
et de Loranca à la connaissance du paléoclimat de l’Europe 





Dans ce dernier chapitre, les reconstitutions qualitatives et quantitatives des paramètres 
paléoclimatiques proposées à partir de l’étude des Calcisols du Sud-Est de la France et d’Espagne centrale 
sont comparées aux données des précédentes études paléoclimatiques exposées au cours du second chapitre 
afin de discuter de l’apport des études paléopédologiques à la connaissance des climats anciens. 
Contrairement au bassin de Digne-Valensole, le bassin de Loranca a fait l’objet de plusieurs études 
paléoclimatiques détaillées sur l’intervalle de temps considéré, basées sur les restes de micro-mammifères et 
les systèmes paléohydrologiques. Les résultats de celles-ci avec ceux obtenus de l’étude des paléosols sont 
donc discutés dans un premier temps, avant de s’intéresser aux conditions paléoclimatiques à l’échelle de 
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6.1 Discussion à l’échelle du bassin de Loranca 
Les trois coupes où ont été échantillonnés les paléosols étudiés ont également fait l’objet d’une étude 
paléomammalogique détaillée dans la partie 2.2.2.2 (Daams et al., 1996b), et d’une étude paléohydrologique 
poussée ayant notamment permis de relier les morphologies des barres de méandres préservées dans ces 
séries aux conditions d’humidité (Held, 2011). Dans cette partie sont comparés les résultats de ces différentes 
approches. 
 
• Comparaison avec les données paléontologiques : 
La comparaison des quantifications paléoclimatiques précédemment réalisées à partir des paléosols 
et des abondances relatives de rongeurs inféodés aux milieux humides ou plus secs résultant des travaux 
de Daams et collaborateurs (1996b) révèle plusieurs points importants (Figure 6-1) : 
- L’augmentation d’humidité suggérée à la fin de l’Oligocène au vu de l’augmentation de 
l’abondance des rongeurs de milieux humides aux dépens des rongeurs de milieux plus secs est 
également marquée par les paléosols situés entre CAN-01 (15 m) et CAN-03  (123 m) inclus. 
- Ensuite, Daams et collaborateurs (1996b), remarquant une augmentation de la proportion de 
rongeurs de milieux secs au début de l’Aquitanien, relient cette observation à une diminution des 
conditions d’humidité et également à un réchauffement. Les estimations des paramètres 
paléoclimatiques à partir des paléosols les plus hauts dans la série sont en accord avec cette 
hypothèse, avec une diminution des MAP de 100 mm/an et une augmentation des MAT de 5,6 °C 
entre les profils CAN-03 et PSJ-08. 
Les estimations de MAP et MAT basées sur les approches paléopédologiques confirment donc la 
qualification du climat par l’approche paléomammalogique. 
 
Figure 6-1. Comparaison des estimations de MAP et MAT à partir de la géochimie des paléosols des coupes de 
Canales, La Higuerilla et Penas de San Juan (cette étude) et des abondances relatives de rongeurs de milieux humides (en 
bleu) et de milieux secs (en jaune) relevées dans différentes sections du bassin de Loranca (Canales, Parrales, Moncalvillo) 
(d’après Daams et al., 1996b). 
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• Comparaison avec les données paléohydrologiques : 
Des hauteurs de barres de méandres ont également été mesurées par Held (2011) dans les trois 
sections où ont été échantillonnés les paléosols, et ont été reportées de la même façon sur la coupe de 
Canales. Ces hauteurs, reliées à l’aire de drainage, varient en fonction du climat. Cette relation est 
décrite par les équations de Leopold et collaborateurs (1964), dans lesquelles le coefficient β traduit les 
entrées d’eau dans le chenal, liées aux précipitations, à l’évaporation et à l’infiltration. Les  variations de 
celui-ci ont été calculées pour les six barres de méandre mesurées, l’auteur ayant choisi une valeur de 
base de 0,68, correspondant à un climat de type subtropical humide (en référence aux résultats des 
études paléobotaniques), ce qui est désormais remis en cause par l’étude paléopédologique. La 
comparaison entre ces paramètres et les estimations de MAP, MARP et MAT peut néanmoins 
permettre de discerner l’influence de ces derniers dans la morphologie des paléo-chenaux, puisque les 
fluctuations sont toujours observables même si elles ne peuvent être quantifiées (Figure 6-2) : 
Cette comparaison révèle de façon surprenante une anti-corrélation des variations de MAP estimées 
par l’approche paléopédologique et de celles du coefficient β, qui sont en revanche corrélées 
positivement à l’évolution des températures et à la saisonnalité des précipitations, qui varie cependant 
très peu, les valeurs ne sortant pas de l’intervalle d’incertitude de la fonction. Held (2011) a déjà mené 
cette comparaison en appliquant les équations de Sheldon et collaborateurs (2002) basées sur le ratio de 
salinisation et le CIA-K sur 7 de ces 9 paléosols. Ceci a révélé également une anti-corrélation entre les 
MAP estimées à partir de la géochimie des paléosols et les hauteurs de barres de méandre, mais aucune 
relation entre ce paramètre et les MAT. Les résultats obtenus par l’utilisation des climofonctions 
spécifiques aux Calcisols nous incitent à nuancer ces conclusions, les températures exerçant 
apparemment également un contrôle important sur la morphologie des corps chenalisés et le coefficient 
climatique. 
L’auteur explique la corrélation inverse entre les deux premiers paramètres par le fait que les dépôts 
chenalisés se développent principalement en période de crue, contrairement aux profils pédogénétiques 
qui se forment en période de stabilité environnementale. 
 
Figure 6-2. Comparaison des MAP et MAT estimées par l’approche paléopédologique (A) et des valeurs du coefficient 
climatique β calculé d’après l’équation de Leopold et al.(1964) et les mesures de hauteurs de barres de méandres des 3 
coupes étudiées (B, d’après Held (2011). 
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Si les reconstitutions paléoclimatiques proposées pour le bassin de Loranca à partir de l’étude des 
paléosols concordent donc avec l’évaluation des conditions de températures et d’humidité par l’étude  
paléomammalogique, la comparaison des résultats de l’approche paléopédologique et paléohydrologique 
soulève donc l’éventualité d’un enregistrement climatique différent selon l’objet considéré. En effet, les 
dépôts de barres de méandres sont davantage liés aux périodes humides qu’aux périodes sèches, qui elles, 
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6.2 Discussion à l’échelle de l’Europe occidentale 
Dans cette seconde partie, les reconstitutions paléoclimatiques proposées à partir de l’étude des paléosols 
des séries de Beynes-Châteauredon et du fan de Tórtola sont comparées à l’ensemble des reconstitutions 
proposées pour l’Europe occidentale. Les données sont présentées selon l’échelle de Berggren et 
collaborateurs (1995), précédemment utilisée pour situer stratigraphiquement les paléosols de Font d’Eygout 
à partir des corrélations chimiostratigraphiques avec le domaine marin. 
• Enregistrement des évènements climatiques globaux : 
La reconstitution des paramètres paléoclimatiques à partir des paléosols des deux séries étudiées 
permet d’identifier plusieurs intervalles caractérisés par des fluctuations importantes, qui soulèvent la 
question de l’enregistrement des paramètres paléoclimatiques globaux. 
En effet, l’épisode froid 20 à 300 ka correspondant à une diminution des MAT de 2 à 3 °C révélé par 
9 paléosols successifs de la base de la coupe de Font d’Eygout est d’ampleur assez comparable à 
l’évènement Mi-1 décrit à la transition Oligocène-Miocène (Miller et al., 1991 ; Zachos et al., 2001). 
Celle-ci est cependant placée aux alentours de 23,8 Ma selon l’échelle de Berggren et collaborateurs 
(1995), ce qui permet de discuter le calage stratigraphique de la coupe de Font d’Eygout. Si les pics de 
δ13C des séries marines sont bien identifiés pour la majeure partie de la coupe de Font d’Eygout, la 
position de la partie basale est plus discutée du fait de l’absence de point de contrôle (Figure 6-3). Le 
premier pic de δ13C des nodules, situé autour de 23 Ma pourrait donc correspondre à l’évènement 
observé à la transition Paléogène-Néogène. Cette correction impliquerait une période relativement froide 
(intervalle où les fluctuations sont moins importantes) d’environ 1 Ma à la base de l’Aquitanien, et des 
intervalles de temps entre paléosols plutôt de l’ordre de 40 ka, cyclicité plus couramment proposée pour 
cette période (Zachos et al., 1997 ; Zachos et al., 2001). 
 
Figure 6-3. Callage stratigraphique de la série de Beynes-Châteauredon sur les séries marines à partir de l'étude 
isotopique des nodules pédogénétiques (d’après Cojan et al., 2013). Si la majorité de la coupe de Font d’Eygout est bien 
corrélée aux séries marines, la position de sa base est en revanche plus floue. 




Un second intervalle, entre 21,7 et 21,4 Ma, qui présente notamment un pic négatif de MAT de 2,2 °C, 
une augmentation des MARP de 25 mm et une diminution des MAP de 350 mm/an, coïncide parfaitement 
avec l’évènement isotopique Mi-1a décrit par Miller et collaborateurs (1991), confortant l’approche 
chimiostratigraphique dans une zone délimitée par plusieurs points de corrélation. 
Enfin, entre 20 et 19,5 Ma, des paramètres à nouveau fluctuant, avec des variations de MAT et de MAP 
supérieures à 1 °C et 200 mm et des MARP très contrastées (28 à 90 mm) pourraient être reliés au Mi-1aa, 
daté entre 19,8 et 20 Ma par les auteurs, sachant que l’approximation des âges des paléosols de la partie 
supérieure des Courtiers induit une incertitude de l’ordre de 100 ka dans leur position stratigraphique. 
Si l’intervalle associé au Mi-1 coïncide avec une baisse de MAT et une brève diminution des MAP et 
MARP, le second est associé à une augmentation des MARP et une diminution des MAT et MARP, alors que 
l’ensemble des paramètres est positivement corrélé pour le troisième. Ceci suggère donc une réponse 




Figure 6-4. Reconnaissance des évènements isotopiques globaux (Mi events) d’après l’étude des paléosols du bassin de 
Digne-Valensole et du bassin de Loranca. Les données sont présentées selon l’échelle stratigraphique de Berggren et 
collaborateurs (1995). 
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• Températures et précipitations : 
Les MAT calculées à partir de la composition géochimique des paléosols des bassins de Digne-
Valensole et de Loranca présentent une gamme de valeurs assez comparable aux estimations réalisées à 
partir de l’étude des restes paléontologiques (Figure 6-5). Les profils paléopédologiques indiquent en 
effet des MAT de 13 à 20 °C sur l’ensemble de l’intervalle étudié, contre 13 à 19 °C pour les études 
paléofloristiques et paléomammalogiques. 
- Les données obtenues à partir de l’étude de la composition isotopique des dents de rongeurs et de  
l’approche de coexistence appliquée aux paléoflores du Sud et du Nord de l’Allemagne (Utescher et al., 
2009 ; Héran et al., 2010) révèlent également le refroidissement de 3 à 4 °C à la transition Oligocène-
Miocène, suivi d’un réchauffement de 3 à 3,5 °C jusqu’au milieu de l’Aquitanien. Tous ces proxies 
indiquent ensuite une tendance au refroidissement vers le Burdigalien inférieur (Figure 6-5, a, b). 
- Enfin, bien qu’un faible nombre de données soient obtenues à partir de l’étude des paléoflores 
ibériques (Barron et al., 2009), ce qui empêche d’observer les fluctuations à court terme, les estimations 
correspondent aux valeurs les plus élevées reconstituées par les paléosols du Sud-Est de la France et 
d’Espagne centrale, mais indiquent des variations similaires à long terme (Figure 6-5, c). 
 
Figure 6-5. Comparaison des MAT estimées à partir de la géochimie des Calcisols des bassins de Digne-Valensole et 
de Loranca (courbes et marqueurs gris et noirs) avec les autres données quantitatives pour l'Europe occidentale entre le 
Chattien et le Burdigalien : a) obtenue par géochimie isotopique sur dents de rongeurs (rouge) du bassin molassique 
allemand (d’après Héran et al., 2010), b) l’approche de coexistence appliquée aux paléoflores des bassins molassique (bleu) et 
de Weisselster et Lausitz (cyan) d’Allemagne (d’après Utescher et al., 2009), c) l’approche de coexistence appliquée aux 
paléoflores de la péninsule ibérique (Portugal en rose, N Espagne en orange) (d’après Barron et al., 2009). Les données sont 
présentées selon l’échelle stratigraphique de Berggren et collaborateurs (1995). 
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La comparaison des estimations de MAP réalisées sur la base de la composition géochimique des 
paléosols des séries de Beynes-Châteauredon et du fan de Tòrtola et des données obtenues d’après l’étude des 
paléoflores d’Allemagne (Figure 6-6, a) et de la péninsule ibérique (Figure 6-6, b) révèle des valeurs très 
différentes. Si les paléoflores indiquent des précipitations annuelles moyennes comprises entre 850 et 
1450 mm/an, relativement similaires entre l’Allemagne et le Portugal, les paléosols du Sud-Est de la France 
et d’Espagne centrale indiquent des MAP plus de deux fois inférieures, entre 250 et 700 mm/an. 
Les paléoflores du bassin de Weisselster-Lausitz, qui présente l’enregistrement le plus complet avec 
seulement 6 gisements entre 25 et 19 Ma, montrent cependant une évolution similaire des MAP à faible 
résolution, à l’image de l’augmentation d’environ 300 mm/an entre la fin du Chattien et le début de 
l’Aquitanien. 
 
Figure 6-6. Comparaison des MAP estimées à partir de la géochimie des Calcisols du bassins de Digne-Valensole et de 
Loranca (courbes et marqueurs gris et noirs) avec les autres données quantitatives pour l'Europe occidentale entre le 
Chattien et le Burdigalien : a) obtenues par l’approche de coexistence appliquée aux paléoflores des bassins molassique 
(bleu) et de Weisselster et Lausitz (cyan) et du Bas Rhin (violet) d’Allemagne (d’après Mosbrugger et al., 2005 et Utescher 
et al., 2009), b) l’approche de coexistence appliquée aux paléoflores de la péninsule ibérique (Portugal en rose, N Espagne en 
orange) (d’après Barron et al., 2009). Les données sont présentées selon l’échelle stratigraphique de Berggren et 
collaborateurs (1995). 
Enfin par comparaison, les résultats des travaux de Hamer et collaborateurs (2007a,b) à partir de l’étude 
des paléosols aquitaniens du bassin de l’Ebre indiquent des MAT moyenne de l’ordre des plus faibles valeurs 
estimées à partir des Calcisols. Les valeurs les plus élevées de MAP estimées par ces auteurs concordent avec 
les données provenant de l’étude des fossiles, mais les plus faibles témoignent de conditions beaucoup plus 
arides (265 mm/an), similaires à celles reconstituées au cours de cette étude. 
 










Les valeurs de MAT estimées avec les paléosols des bassins de Digne-Valensole et de Loranca sont donc 
globalement comparables à celles estimées à partir des études paléontologiques. A l’inverse, les estimations 
de MAP à partir des Calcisols étudiés indiquent des conditions beaucoup plus sèches, avec des valeurs 
environ deux fois inférieures à celles estimées par les paléoflores. 
Le même type de configuration que celle rencontrée lors de la comparaison avec les données 
paléohydrologiques est donc observée, et les paléosols semblent pouvoir enregistrer des conditions plus 
sèches que les paléoflores. Ceci peut-être attribué aux conditions climatiques et environnementales 
différentes pour la formation des sols et la préservation des débris organiques. En effet, la plupart des restes 
paléobotaniques proviennent de faciès lacustres et marécageux, ces milieux réducteurs favorisant leur 
préservation (Murphy, 1994 ; Mosbrugger et al., 2005 ; Utescher et al., 2009 ; Barròn et al., 2010). Il est donc 
probable que les thanatocénoses comportent une plus large proportion d’organismes se développant en 
bordures de ces zones humides. En revanche, les sols se développent sur l’ensemble des parties émergées et 
enregistrent des conditions et des périodes plus sèches, et certains types comme les Calcisols en sont même 
tributaires. 
Un climat relativement chaud, avec des températures annuelles moyennes comprises globalement entre 
13 et 21 °C est donc soutenu par l’ensemble des proxies paléoclimatiques. Si un climat humide était jusqu’ici 
envisagé pour cette période, les Calcisols permettent d’accéder aux périodes les plus sèches des fluctuations 
climatiques et leur intégration dans la reconstitution paléoclimatique de l’Europe occidentale permet 
d’envisager des conditions d’humidité beaucoup plus contrastées, similaires à ce qui est actuellement observé 
sur le pourtour méditerranéen.  
Jusqu’alors, l’apparition du climat méditerranéen au Sud de l’Europe occidentale était envisagée à la fin 
du Miocène-début du Pliocène, avec l’augmentation importante de la proportion de taxons de xérophytes 
dans les assemblages polliniques (Suc, 1984 ; Fauquette et al., 2007 ; Jiménez-Moreno et al., 2010). Cette 
étude nous permet de repousser cette apparition de plusieurs millions d’années. 
Enfin, ces reconstitutions à haute résolution proposées à partir de l’étude des paléosols permettent de 
retrouver les cycles à 40 ka du début de l’Aquitanien proposés dans la littérature (Zachos et al., 1997), et 































































7 Conclusions générales & perspectives 
 
Dans ces dernières pages sont présentées les conclusions majeures et les perspectives consécutives à cette 
étude. 
• Développement d’une méthodologie analytique spécifique : 
L’étude géochimique détaillée des sols et paléosols représente la composante principale de cette 
étude, ayant permis le développement de climofonctions originales. Celle-ci à été grandement facilité 
par l’utilisation de la sonde XRF portable. Cependant, s’agissant d’une méthode d’ordinaire utilisée dans 
la détection des métaux lourds, de nombreux tests ont dû être effectués au préalable. Des équations 
permettant d’aligner les teneurs élémentaires mesurées en XRF in situ sur matériau brut sur les teneurs 
ICP sur poudres, plus précises, ont été définies, et sont transposables à différents types de matériaux 
sédimentaires. 
 
• Développement de nouvelles climofonctions : 
Ce travail de thèse apporte donc de nouvelles climofonctions, permettant de quantifier les 
températures et précipitations annuelles moyennes à partir de la composition géochimique des 
Calcisols préservés dans les séries continentales. 
Celles-ci, développées à partir de l’étude de sols actuels, sont inspirées des climofonctions 
développées antérieurement, mais ne sont pas uniquement basées sur les phénomènes de lixiviation et 
de lessivage des matériaux parentaux. En effet, ce type de profil est caractérisé par l’accumulation et la 
précipitation de certains éléments au sein des horizons de subsurface, principalement le calcium mais 
aussi d’autres sels solubles. Les MAP, source de l’eau d’infiltration, sont donc reliées indirectement à la 
perte des bases de l’horizon Bw en s’appuyant sur le ratio d’argilosité. La quantification des MAT 
s’appuie en revanche sur les éléments précipitant dans l’horizon B à la faveur d’une saison chaude et 
sèche induisant une forte évaporation. 
Contrairement aux fonctions précédemment publiés, celles-ci permettent la comparaison de profils 
formés sur des matériaux parentaux hétérogènes, grâce à l’intégration d’un rapport entre la composition 
de l’horizon de subsurface et l’horizon C. Elles sont donc particulièrement adaptées aux séries 
alluviales. 
Ces climofonctions originales complètent les possibilités de reconstitutions paléoclimatiques à 
partir des Calcisols. En effet, les seules fonctions proposées dans la littérature applicables à ces objets 
permettent de quantifier les MAP et leur saisonnalité à partir de la morphologie de l’horizon Bk, mais 
l’estimation du premier paramètre nécessite des profils complets, ce qui est peu commun en contexte de 
plaine d’inondation du fait de la récurrence des phénomènes érosifs. Les nouvelles équations 
permettent d’estimer les MAP y compris à partir de paléosols dont la partie la plus superficielle est 
tronquée, et apportent en plus la possibilité de quantifier les MAT. 
 
• Apport de l’étude des Calcisols alluviaux à la compréhension de la dynamique sédimentaire : 
L’étude de ces paléosols, dont la maturité est contrôlée en partie par la nature des matériaux 
parentaux et la position dans le paysage, mais également par la stabilité environnementale, apporte 
également des informations supplémentaires sur la dynamique sédimentaire de ces bassins. 
Ces profils d’altération fossiles se sont développés pendant des périodes et/ou dans des milieux 
relativement peu soumis aux dépôts sédimentaires. La durée de ces phases de stabilité 
environnementale estimée à partir des caractéristiques physiques des paléosols est de quelques milliers 
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d’années. Cette observation concorde avec les taux d’avulsion moyens estimés dans ces 
environnements. 
L’étude de l’évolution verticale des caractéristiques des profils paléopédologiques permet 
également de proposer un découpage séquentiel à haute résolution pour la série de Beynes-
Châteauredon, avec des séquences présentant des durées de l’ordre de quelques centaines de milliers 
d’années. Des zones d’inondation maximale sont reconnues au centre de la coupe de Font d’Eygout et 
au sommet celle des Courtiers, caractérisées par des profils hydromorphes et individualisés entre des 
dépôts sableux importants. Ces intervalles sont associés à des périodes de haut niveau marin à 
l’Aquitanien moyen et au début du Burdigalien. La MFS de la coupe de Font d’Eygout coïncide 
d’ailleurs avec une MFS observée dans les coupes du fan de Tórtola. Les écosystèmes déduits des 
croisements des valeurs de δ18O et δ13C des nodules pédogénétiques de la coupe de Font d’Eygout et les 
études sédimentologiques détaillées corroborent ces observations (Bialkowski, 2004 ; Bauer, 2006 ; 
Cojan et al., 2013). 
L’étude de l’intervalle de temps entre deux paléosols successifs, estimé à partir des corrélations 
chimiostratigraphiques des nodules pédogénétiques avec les sondages ODP/DSDP, permet de mettre en 
évidence des durées jusqu’à 10 fois plus importantes au sommet de la coupe de Font d’Eygout qu’à la 
base. La comparaison avec la maturité des accumulations carbonatées montre que, si celui-ci est 
important, les paramètres allocycliques influent fortement leur développement. 
Enfin, les datations des paléosols réalisées par ces corrélations permettent de calculer des taux 
d’aggradation pour la coupe de Font d’Eygout de l’ordre de 62,5 m/Ma pour les premiers 115 m et de 
13 m/Ma pour la partie sommitale. Cependant, ceux-ci sont biaisés car ils sont calculés par des datations 
ponctuelles et que les séries continentales ont été affectées par des pauses dans la sédimentation 
permettant le développement des profils d’altération. L’étude des caractéristiques des paléosols, 
permettant d’inférer des hypothèses sur leur temps de développement, offre donc la possibilité de 
corriger ces valeurs pour se rapprocher du taux d’aggradation réel, respectivement de 78 et 13,7 m/Ma, 
discontinu dans le temps. 
 
• Apport à la connaissance du paléoclimat d’Europe occidentale : 
Les études physiques, géochimiques et minéralogiques détaillées des paléosols des bassins oligo-
miocènes de Digne-Valensole et de Loranca nous amènent à mettre en évidence une variabilité 
climatique à court et long terme pour cette période. 
L’identification des accumulations de CaCO3 de nature pédogénétique et du processus de 
fersiallitisation comme éléments caractéristiques de ces paléosols indique en effet un climat de type 
semi-aride. Cette hypothèse est également soutenue par les valeurs élevées de δ 13C témoignant de 
conditions xériques et par les estimations de saisonnalité des précipitations, présentant une gamme 
comparable à ce qui est actuellement mesuré sous climat méditerranéen. Une variabilité saisonnière 
marquée des conditions d’humidité a donc affecté le développement de ces profils. 
Ensuite, l’application des climofonctions spécifiques aux Calcisols révèlent une variabilité à plus 
long terme des paramètres paléoclimatiques, avec des évènements de quelques centaines de ka. Certains 
d’entre eux sont reliés à des évènements globaux que sont les premiers Mi-events (Mi-1, Mi-1a, Mi-1aa)  
Si les MAT quantifiées par l’approche géochimique concordent avec les reconstitutions établies à 
partir de l’étude des restes paléontologiques, les MAP estimées à partir des Calcisols sont environ deux 
fois inférieures à celles quantifiées par l’approche de coexistence appliquée aux paléoflores. Ces 
différences sont interprétées comme le résultat d’un enregistrement des périodes et des conditions 
associées aux zones humides par les assemblages floristiques, du fait d’une meilleure préservation en 




Cette étude paléopédologique nous amène donc à remettre en question la vision d’un climat 
particulièrement humide stable à cette période en Europe occidentale, et à proposer un paléoclimat se 
rapprochant du climat méditerranéen actuel avec un fort contraste saisonner des précipitations et 
marqué par des périodes plus ou moins arides/humides à plus large échelle. 
Enfin, il est important de signaler que les paléosols, fréquents dans les séries continentales, 
permettent des reconstitutions paléoclimatiques à plus haute résolution que les fossiles. 84 profils 
paléopédologiques documentent les 6 millions d’années considérés, alors que huit fois moins de 
gisements paléontologiques sont recensés dans chaque étude. 
 
 
 Perspectives : 
Plusieurs perspectives se présentent à la suite de ce travail quant à la problématique de 
reconstitution paléoclimatique et paléoenvironnementale : 
- D’un point de vue méthodologique tout d’abord, il serait intéressant d’étudier le signal porté par 
les sols calciques actuels dans d’autres régions du pourtour méditerranéen ou au Sud des Etats-
Unis par exemple. Si le Nord-Est de l’Espagne présente des gradients assez importants des 
paramètres paléoclimatiques, davantage de données pourraient permettre de d’élargir les gammes 
de MAT et MAP quantifiables par ces climofonctions. L’approche réalisée en prenant en compte 
l’hétérogénéité des matériaux parentaux est originale, et pourrait être appliquée à d’autres types de 
sols afin de compléter la gamme de climofonctions dédiées aux séries sédimentaires. 
- Les études paléoenvironnementales pourraient également être complétées par l’utilisation des 
méthodes géochimiques sur les fossiles de rongeurs préservées dans les deux séries étudiées. Les 
résultats pourraient être comparés à ceux de l’analyse de la matière organique préservée dans les 
paléosols. Des MAT pourraient également être estimées et comparées à celles obtenues lors de 
cette étude. 
- Enfin, les paléosols constituent des objets uniques pour accéder aux périodes les plus sèches des 
fluctuations paléoclimatiques, et des investigations dans les séries oligo-miocènes de Suisse et 
d’Allemagne pourraient apporter des données complémentaires à celles obtenues par les études 
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Annexe 1. Synthèse des observations de terrain et dessins des profils des 55 paléosols 
étudiés dans la coupe de la Ravine de Font d'Eygout.  
 
 
- Les couleurs font référence à la charte de Munsell. 
- Le stade de maturité des accumulations carbonatées pédogénétiques est déterminé selon la 
hiérarchisation de Gile et collaborateurs (1965). 





























































































Annexe 2. Synthèse des observations de terrain et dessins des profils des 20 paléosols 
étudiés dans la coupe des Courtiers.  
 
 
- Les couleurs font référence à la charte de Munsell. 
- Le stade de maturité des accumulations carbonatées pédogénétiques est déterminé selon la 
hiérarchisation de Gile et collaborateurs (1965). 





































. Synthèse des observations de terrain et dessins des profils des 9 paléosols 
étudiés dans la série du fan de Tórtola. 
 
 
- Les couleurs font référence à la charte de Munsell. 
- Le stade de maturité des accumulations carbonatées pédogénétiques est déterminé selon la 
hiérarchisation de Gile et collaborateurs (1965). 























































































Annexe 4. Synthèse des observations de terrain et dessins des profils des 28 sols 
étudiés en Aragon et en Catalogne. 
 
 
- Les couleurs font référence à la charte de Munsell. 
- Le stade de maturité des accumulations carbonatées pédogénétiques est déterminé selon la 
hiérarchisation de Gile et collaborateurs (1965). 


























































































































• Présentation des méthodes : 
- La première méthode utilisée pour analyser la composition élémentaire des objets étudiés est 
classiquement utilisée en pédologie. Il s’agit de la spectrométrie optique par torche à plasma (ICP-OES), 
méthode de laboratoire dont le principe consiste à ioniser un échantillon en le soumettant à un plasma 
extrêmement chaud (environ 6000 K) pour ensuite identifier et quantifier chaque élément sur la base 
des longueurs d’onde des photons émis pour retourner à l’état d’équilibre (Todoli & Mermet, 2008). 
Pour cette étude, les analyses ont été effectuées après échantillonnage et micro-broyage par le Service 
d’Analyses des Roches et Minéraux (SARM) du Centre de Recherches Pétrographique et Géochimiques 
(CRPG) de Nancy à l’aide d’un spectromètre thermo-elemental IRIS. 
- La seconde méthode utilisée est la spectrométrie par fluorescence X (XRF). Les teneurs des principaux 
éléments constituant l’échantillon sont mesurées suite à l’ionisation du matériau par des rayons X. Si 
des méthodes de laboratoire existent, nous avons eu à notre disposition une sonde portative XRF Delta 
Olympus, acquise par la FIRE (Fédération Ile de France de Recherche en Environnement), qui présente 
l’avantage de pouvoir mesurer directement la composition d’un matériau sur le terrain sur une fenêtre 
d’environ 10 cm3 (site web Olympus). 
 
• Calibration de la sonde XRF : 
Parmi les différents modes proposés par la sonde XRF, le mode minerai + est retenu car il permet 
de mesurer une plus large gamme d’éléments, notamment l’aluminium et le silicium. A l’inverse de 
l’ICP, le sodium et le magnésium sont trop légers pour être détectables par le logiciel intégré à la 
machine. 
Il est également possible de choisir la durée d’analyse, correspondant au temps d’ionisation et 
d’analyse du spectre de fluorescence X. Avec le mode selectionné, ce processus est réalisé en deux 
étapes consécutives : les éléments les plus lourds (métaux de transition et métaux pauvres) sont d’abord 
mesurés puis les plus légers avec des puissances respectives d’émission des photons de 40 et 10 KV. La 
précision des mesures est directement liée à ce temps d’analyse, et plusieurs tests ont été réalisés 
permettant de définir un temps de 60 secondes comme un bon compromis entre précision et confort 
pour les analyses in situ.  
 






• Comparaison des résultats XRF et ICP : 
La sonde XRF est principalement employée pour la recherche de métaux lourds dans les sols ou divers 
matériaux synthétiques. De plus les deux méthodes ne s’appliquant pas à la même forme d’échantillon (brut 
Vs réduit en poudre), et différents tests ont dû être menés pour comparer les résultats des deux méthodes. 
- Forme des résultats : 
Les 450 analyses ICP-OES réalisées sur l’ensemble des profils des paléosols de Font d’Eygout ont 
permis d’identifier et de quantifier les teneurs de plusieurs éléments majeurs, SiO2 et CaO étant les plus 
abondants dans ces profils avec des teneurs moyennes aux alentours de 30 %, suivi de l’Al2O3 à hauteur 
de 5 %, de Fe2O3 représentant un peu plus de 2 % des matériaux analysés et du MgO, TiO2, Na2O, MnO 
et P2O5 avec des teneurs inférieures à 1 %. Les teneurs de sodium et de manganèse sont 
particulièrement faibles, avec moins de 0,1 % du matériau. A cela s’ajoute la perte au feu, 
correspondant aux éléments perdus lors du passage dans le plasma. Il s’agit principalement d’oxygène, 
d’hydrogène et de carbone composant les molécules d’eau et de CO2 ainsi que la matière organique. Les 
analyses bouclent à 100 ‰ ± 2. Les incertitudes relatives maximales sont de 15 % pour le Na2O, 10 % 
pour MgO, P2O5, TiO2 et MnO du fait de leurs faibles teneurs, et sont inférieures à 5 % pour les 
éléments les plus abondants comme l’Al2O3, le SiO2, le CaO, le K2O et le Fe2O3. 
Les 850 analyses réalisées sur les paléosols de la coupe de Font d’Eygout à l’aide de la sonde XRF 
révèlent des teneurs moyennes de 20 à 25 % inférieures pour le CaO et le SiO2, qui restent tout de 
même les éléments les plus abondants avec respectivement 23,84 et 22,76 % des matériaux analysés. La 
teneur moyenne d’Al2O3 est en revanche presque 2 fois plus élevée qu’avec les analyses ICP, de même 
que celle de K2O.  Les éléments les plus lourds comme le titane, le manganèse et le fer donnent des 
valeurs plus similaires entre les deux méthodes analytiques. A noter que le sodium, le magnésium et le 
phosphore ne sont pas mesurés par la sonde XRF, tous sont présents en de trop faibles quantités et les 
deux premiers sont en plus trop légers pour être identifiés par le logiciel intégré à la machine. Ceux-ci 
sont regroupés dans le terme "L.E." (light elements) avec notamment le carbone et l’oxygène. A cela 
s’ajoute moins de 0,1 % d’éléments rares, principalement des métaux de transition et des métaux 
pauvres. Le bouclage des analyses est généralement supérieur à 100 %, avec une moyenne de 103 % ± 4, 
ce qui indique de possibles surestimations de certains éléments. Les incertitudes sont là encore fonction 
de l’abondance de chaque élément, mais aussi de sa masse. L’Al2O3, élément le plus léger pouvant être 
mesuré par la sonde, présente une incertitude inférieure à 10 %, tout comme le TiO2. Le MnO, très peu 
abondant, présente une incertitude pouvant aller jusqu’à 30 % de la teneur. Les mesures des autres 
éléments sont plus précises, avec des incertitudes ne dépassant pas 5 %, et même une valeur inférieure à 
0,5 % pour le CaO. 
Hormis pour le calcium et le potassium, les analyses XRF in situ présente donc une plus faible 
précision que les analyses ICP de laboratoire, mais qui reste acceptable avec moins de 10 % de la 




Tableau comparatif des teneurs mesurées par les méhodes ICP-OES en laboratoire et XRF in situ sur les paléosols de 





- Test de reproductibilité des résultats sur matériau brut : 
La sonde XRF analysant un volume non homogénéisé de sédiment, à l’inverse des spectromètres 
ICP. Ceci influence probablement la différence entre les résultats des analyses ICP et XRF. Pour 
évaluer l’influence de l’hétérogénéité du sédiment, sept paléosols représentatifs des profils observés 
dans la coupe de Font d’Eygout ont été analysés avec un pas vertical de 10 cm, avec 3 analyses par 
niveaux, permettant de discuter la reproductibilité des données provenant de l’analyse d’un matériau 
brut. Dans les paragraphes suivant, la discussion s’appuie sur l’exemple des paléosols successifs Fe-A.04 
et Fe-A.05, situés respectivement à 6,4 et 7,8 m dans la coupe. Les teneurs sont présentées pour les 
éléments et non les oxydes afin d’étudier le bouclage de l’analyse avec les éléments légers (L.E.). 
Les trois séries de données sont globalement comparables. Cependant, quelques points révèlent 
des teneurs anormales par rapport à la teneur de l'élément mesuré sur le reste du profil pédologique ou 
sur les deux autres séries de mesures. Ces "anomalies" sont indépendantes de la position stratigraphique 
de l'échantillon et sont réparties de façon aléatoire entre les séries de mesures. Ces valeurs incohérentes 
affectent tous les éléments, cependant, elles n'affectent jamais l'ensemble des éléments dosés lors de la 
même analyse et encore moins l'ensemble du niveau étudié. 
Pour chaque niveau stratigraphique analysé, quand une valeur incohérente est relevée, celle-ci 
affecte une seule mesure sur les trois réalisées. On défini comme véritable anomalie une valeur 
présentant un écart de plus de 30 % avec les teneurs des deux autres points. 14 anomalies  sont ainsi 
relevées sur les 42 mesures effectuées pour cette étude : 
- L'Al présente les variations les plus importantes entre les trois séries d'analyses avec 6 anomalies, 
soit 14 % des mesures qui posent problème. 5 des ces anomalies montrent un écart supérieur à 
40 % et sont qualifiées de majeures. Cet écart peut aller jusqu'à 3 fois la valeur moyenne. 
- Le Si présente deux anomalies. Malgré cela, les variations entre les 3 courbes restent importantes 
et les trois séries d'analyses donnent des valeurs dispersées hors de l'intervalle d'incertitude pour 
60 % des niveaux mesurés, tout comme l'aluminium. 
 - Le K montrent moins de variations entre les résultats d'analyse et présente une seule véritable 
anomalie. 
- Deux anomalies sont relevées pour le Ca, avec jusqu'à 50 % d'écart relatif entre les teneurs 
incohérentes et les autres. 
-Ti et Mn dont les teneurs respectives ne dépassent pas 0,32 % et 0,12 % affichent des données 
relativement stables pour les trois séries d'analyses, avec 1 anomalie observée pour chacun de ces 
éléments. 
- Enfin, Fe, présente également une seule anomalie avec un écart supérieur à 30 % mais montre un 
peu plus de variations que les deux éléments précédents. 
Ces éléments sont présentés dans l'ordre croissant de leur masse molaire atomique. L'analyse XRF 
d'un élément léger apparaît donc moins fiable que celle d'un élément lourd. Les limites de 
détermination fournies avec le manuel Olympus montrent d'ailleurs que le dosage de l'aluminium par 
XRF nécessite d'avantage de matière (au moins 0,5 %) que le dosage du fer (0,01 %), seuils au-dessus 
desquels les analyses ont été conduites. 
La variabilité des résultats est également probablement due en partie à l'hétérogénéité des 
sédiments sur lesquels les analyses ont été effectuées in situ. Il est tout à fait envisageable que la surface 
analysée puisse changer légèrement à 10 cm d'intervalle avec localement des aggrégats d'aluminium ou 
de calcium par exemple. Il en résulte alors les anomalies multiples détectées sur plusieurs éléments 
dosés simultanément pour un même niveau stratigraphique, à l'inverse des variations spécifiques à la 





Evaluation de la reproductibilité des résultats XRF sur matériau brut. Illustration à partir des profils Fe-A.04 et Fe-
A.05 de la coupe de la ravine de Font d’Eygout. Pour chaque élément, les trois courbes représentent des mesures réalisées à 
10 cm d’intervalle horizontal. Les courbes pleines illustrent les valeurs absolues mesurées, les courbes pointillées 
l’incertitude maximale de la mesure. Les encadrés rouges soulignents les anomalies majeures. 
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Le bouclage de l'analyse est affecté par ces teneurs incohérentes. En moyenne à 104 % pour ce test, 
il devient supérieur à 109 % lorsqu'une anomalie majeure est observée sur la mesure de l'aluminium. 
Aucune teneur d'un autre élément ne varie en compensation et la proportion de L.E. reste aux 
alentours de 70 %. Ce bouclage est donc un bon indicateur d'anomalie. 
Ce test nous permet de bien comprendre comment interpréter les résultats de terrain et 
d'optimiser la stratégie d'analyses XRF in situ : 
- Une analyse XRF isolée ne suffit pas, plusieurs analyses doivent être menées sur l'ensemble du 
matériau, en l’occurrence sur tout le profil pédologique, afin de palier les contraintes de mesures 
ponctuelles et de remarquer d'éventuelles anomalies. Ceci est facilité par la faible durée d'une 
analyse avec la sonde Delta Olympus. 
- Une seule série de mesures peut être effectuée verticalement le long du profil pédologique si plus 
d'une mesure est prise dans chaque horizon. Dans ce cas, si la teneur d'un élément contraste 
fortement avec les valeurs sous- et sus-jacentes pour cet élément et qu'un point ne semble pas en 
accord avec la tendance générale de la courbe sur la représentation graphique, il est nécessaire 
vérifier le bouclage de l'analyse. Si celui-ci est supérieur de plus de 4 % par rapport au bouclage 
moyen de la série d'analyses, cette variation relève d'une anomalie. Dans ce cas, il convient de la 
négliger pour l'interprétation du profil géochimique du paléosol. 
La sonde XRF portable est donc un outil très intéressant pour caractériser l'évolution géochimique 
de paléosols puisqu'elle permet l'acquisition d'un nombre de données important en un laps de temps 
relativement court et que plus de 90 % des données de ce test apparaissent fiables et montrent une 
évolution cohérente au sein du profil pédologique. Il faut cependant tenir compte d'une imprécision 
plus importante pour le dosage des éléments majeurs les plus légers. 
 
• Test de l’effet de support et comparaison XRF-ICP sur les mêmes échantillons : 
Afin d’évaluer d’avantage l’effet de support (matériau brut Vs broyé) ainsi que de comparer les 
résultats des analyses XRF et ICP, les données XRFbrut, XRFpoudre et ICPpoudre obtenues sur 11 échantillons 
sableux et argileux du paléosol FE-D.04 et du matériau parental sont comparées. Les analyses par 
fluorescence X ont été réalisées sur les sédiments bruts puis sur les mêmes échantillons ensuite 
homogénéisés, ceux-ci étant ensuite analysés en ICP-OES. Pour les horizons Bk, les analyses sont 
effectuées sur la fraction fine ainsi que les nodules calcaires en repectant les proportions observées. 
Les teneurs sont ici converties en oxydes en appliquant les facteurs de conversion présentés dans 
le tableau suivant, basées sur les proportions des éléments dans les oxydes qu’ils composent et sur leurs 










Facteurs de conversion élément-oxyde des 





Etude comparative des résultats d’analyses XRF in situ (courbe rouge foncée), XRF sur poudre (courbe rouge claire) et 
ICP sur poudre (courbe bleue) d’échantillons du paléosol Fe-D.04. Les courbes pointillées définissent les limites de 
l’intervalle d’incertitude des teneurs mesurées. 
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A première vue, les résultats de ces tests comparatifs révèlent une assez bonne corrélation entre 
les deux méthodes, les trois courbes montrant des teneurs et des tendances d'évolution plutôt 
comparables. 
- Pour l'Al2O3, les variations des trois courbes sont concordantes. Bien qu'il y ait plus d'écart entre 
les teneurs mesurées en XRF sur des poudres et en ICP, les deux courbes montrent des 
évolutions plus comparables qu'avec la courbe des données XRF in situ. Cette dernière montre 
davantage de petites variations liées au fait d'une plus grande hétérogénéité du sédiment. Les 
résultats des analyses ICP coïncident assez bien avec ceux des analyses XRF in situ puisque les 
données se recouvrent sur la majeure partie des échantillons et n'affichent pas plus de 35 % 
d'écart relatif. Les résultats ICP diffèrent un peu plus avec les résultats XRF sur des échantillons 
réduits en poudre avec jusqu'à 4 % de différence soit 70 % d'écart relatif maximum. Cela ne 
représente cependant qu'une différence de 6 % sur la totalité de l'échantillon. 
- Le SiO2 présente une teneur moyenne de 40 % en ICP contre 42 % en XRF in situ lorsque les 
échantillons sont homogénéisés, les deux courbes sont presque identiques bien que la première 
soit toujours légèrement inférieure hormis au sommet de l’horizon C. Pour 8 des 11 mesures, la 
courbe ICP est cependant située entre les courbes XRF in situ et XRF sur échantillon broyé et les 
données montrent la même évolution géochimique. Les teneurs de SiO2 mesurées avec la sonde 
XRF sur le terrain sont par contre nettement inférieures aux données ICP, en moyenne de 16 % 
pour sur ces 11 échantillons. L'écart relatif maximum est de 38 %. 
- Le K2O montre également des variations comparables quelle que soit la méthode d'analyse, mais 
est jusqu'à 2,5 fois plus abondant selon les analyses XRF que selon les analyses ICP que les 
échantillons soient homogénéisés ou non. Cet élément ne représente cependant guère plus de 
2 % de l'échantillon total. 
- En ce qui concerne le CaO, les trois courbes sont très proches et se recouvrent sur 65 % des 
niveaux stratigraphiques soumis aux analyses. Les courbes XRF sur échantillon brut et broyé ne 
varient que de 2 à 3 % en moyenne, et de 2 % pour les données ICP en comparaison avec les 
données XRF in situ. Dans l'horizon à nodules calcaires, un niveau présente une teneur en 
calcium 30% inférieure pour un échantillon non homogénéisé. Le bouclage n'est pas affecté dans 
ce cas et semble uniquement lié à l'hétérogénéité du sédiment. 
- Pour le TiO2, les résultats sont également très comparables, les différences observées ne 
dépassant pas l'incertitude absolue dans 80 % des cas.   
- Le MnO montre globalement les mêmes relations entre les données des différentes analyses que 
l'aluminium. En effet, les données ICP sont plus proches des données XRF in situ que XRF sur 
poudre. Cependant, cet élément est très peu abondant et représente moins de 0,05 % de 
l'échantillon, et dans la majeure parie des cas, les intevalles d'incertitude se recouvrent. 
- Enfin, le Fe2O3 montre lui aussi des courbes très similaires et les teneurs mesurées en XRF, que 
ce soit sur un échantillon brut ou broyé, ne diffèrent jamais de plus de 20 % de la teneur 
mesurée en ICP, soit en moyenne 3 %. 
Plusieurs conclusions peuvent être tirées de l'analyse de ces résultats : 
- L'effet de support est surtout important dans la mesure du silicium, puisque le fait de mesurer un 
échantillon brut contribue à sous-estimer la teneur de cet élément de 16 % en moyenne sur les 
échantillons étudiés (minimum 6 % et maximum 25 %). Les teneurs des autres éléments ne 
semblent pas être particulièrement augmentées ou réduites avec le broyage. Les deux types de 
courbes XRF se croisent régulièrement et révèlent la même évolution géochimique. Environ 
65 % des analyses diffèrent uniquement dans l'intervalle d'erreur liée à la mesure et peuvent 
donc simplement résulter de la précision de la machine. La nature des matériaux fins et meubles 
qui composent les paléosols contribue probablement à réduire le biais potentiel lié à l'analyse de 
matériaux non réduits en poudre. 
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- Il semble que le broyage contribue à lisser les courbes, l'évolution des teneurs des éléments le 
long du profil pédologique étant moins linéaire lorsque l'analyse est réalisée sur un échantillon 
brut. Cela peut-être attribué à des effets d'agrégats localisés et confirme la nécessité de ne pas 
tirer d'interprétation sur des mesures isolées. 
 
• Conclusions, correction des données XRF : 
Si l'outil XRF de terrain est très précieux pour l'acquisition rapide de données et la caractérisation 
géochimique des paléosols, une correction peut donc être envisagée à partir des données ICP. 
L’ensemble des profils étudiés révélent des relations entre les résultats des deux approches similaires à 
celles observées à partir du paléosol Fe-D.04. Des facteurs moyens de correction peuvent donc être 
définis pour chaque élément majeur. Ceux-ci sont calculés à partir du croisement des données XRF in 
situ et ICP de 29 échantillons des paléosols Fe-A.05, 08, 09 et Fe-D.04 et 05 de la coupe de Font 
d’Eygout, formés sur les différents matériaux parentaux rencontrés. 
Ces graphiques montrent une dispersion globalement plus importante et un coefficient de 
corrélation plus faible sur la mesure des éléments légers, du fait de l'imprécision de la sonde XRF 
relative à la masse des éléments. Les équations des courbes de tendance des graphiques peuvent être 





Croisement des résultats d’analyses ICP en laboratoire et XRF in situ de 29 échantillons provenant des paléosols Fe-
A.04 à 09 et Fe-D.04 et 05 de la coupe de Font d’Eygout. Les équations des droites de régression permettent de corriger les 
données XRF par rapport aux données ICP qui sont plus précises et menées sur des échantillons homogénéisés. 
 
Cette correction moyenne est très efficace notamment pour les éléments les plus lourds et le K2O, avec 
90 % des données XRF qui se superposent alors aux données ICP. 
La granulométrie ne semble pas influencer les résultats relatifs des deux méthodes en ce qui concerne 
les paléosols analysés. En effet, les teneurs mesurées en XRF sont parfois plus faibles, parfois plus élevées que 
les données ICP, que ce soit pour les matériaux argileux ou sableux. 
Enfin, au niveau de l’horizon Bk du paléosol Fe-D.04, une teneur en CaO environ deux fois inférieure 
est mesurée en ICP qu’en XRF. Ceci coïncide avec une teneur de SiO2 une fois et demi à deux fois supérieure 
en ICP. Ces deux observations sont expliquées par un biais dû à des différences de proportions de nodules 
calcaires par rapport à la matrice argileuse entre les portions analysées par les deux méthodes pour les 
échantillons concernés.  
En résumé, cette étude comparative des résultats des deux méthodes utilisées pour mesurer les teneurs 
des éléments majeurs des profils pédologiques révèle des différences significatives entre les données XRF 
obtenues sur matériaux bruts et les données ICP obtenues sur les poudres. Ces différences sont en grande 
partie liées à l’hétérogénéité du matériau analysé directement in situ, ainsi qu’à des différences de sensibilité 
des deux appareils utilisés. Si les analyses ICP apparaîssent plus précises, la rapidité des analyses XRF in situ 
permet d’obtenir un nombre plus important de données et donc une meilleure résolution verticale, et les 
corrections pouvant leur être apporté à partir de quelques points de comparaisons justifient grandement 




Comparaison des données ICPpoudre (bleu), XRFbrut (rouge clair) et XRF corrigées (rouge foncé) pour les paléosols Fe-









































































< L.D. : teneur inférieure à la limite de détermination 
/ : non mesuré (du fait de la méthode ou de l’absence de l’élément) 
Incertitudes relatives maximales : 
- Na2O : 15 % - MgO : 10 % - Al2O3 : 10 % - SiO2 : 4 % - P2O5 : 10 %  - K2O : 5 % 















































Annexe 7. Dessin des dépôts sédimentaires et paléosols associés de l’affleurement de 































































. Ages des paléosols de Font d’Eygout déterminés par corrélations 




D’après Bialkowski et al. (2006). 


















































Annexe 9. Résultats des climofonctions basées sur la morphologie de l'horizon Bk 





































Profondeur et épaisseur des horizons Bk des sols calciques actuels d’Aragon et de Catalogne et 


















Annexe 10. Application des climofonctions géochimiques proposées dans la 
littérature pour estimer les précipitations et températures annuelles moyennes aux horizons 
Bw des profils du Nord-Est de l’Espagne.  
 
 














L’application des climofonctions géochimiques proposées dans la littérature aux profils se développant 
actuellement dans le Nord-Est de l’Espagne révèle plusieurs points importants : 
 
• Estimation des MAP : 
 Les valeurs obtenues par l’application de l’équation basée sur le CIA-K [1] sont 
généralement inférieures aux valeurs mesurées, en moyenne de 140 mm (25 %). Elles sont plus 
proches des MAP réelles mesurées pour les sols pauvres en CaO, comme le sol 3 qui représente à 
peine 3 % de l’horizon Bw, contre environ 20 % dans l’horizon C. Des sols dont le profil 
géochimique est peu différencié, comme le sol 15 qui présente des variations maximales de 1,3 % 
de CaO pour une teneur moyenne de 19 %, entre l’horizon C et les horizons superficiels, donnent 
également des résultats proches des valeurs réelles. A l’inverse, une forte teneur en CaO dans 
l’horizon Bw, comme les 25 à 34 % mesurés dans les sols 25 à 28, entraine une sous-estimation des 
estimations de MAP à partir de l’équation [1] de Sheldon et collaborateurs (2002) du fait de la 
position en dénominateur du CaO. 
Les MAP déterminées par l’équation [2], qui s’appuie sur le rapport négatif de la somme des 
teneurs des bases sur la teneur de l’aluminium, sont également directement influencée par la 
teneur en CaO de l’horizon de subsurface. Une faible teneur en CaO, à l’image des sols 2 et 3 
(moins de 6 %) conduit à une surestimation des MAP. En revanche, les teneurs en CaO 
supérieures à 15 % de la plupart des sols contribuent à sous-estimer les MAP. La différence 
moyenne est de 114 mm (≈ 20 %). 
L’application des équations spécifiques aux Mollisols [3] et aux Vertisols [4] à l’horizon de 
subsurface donnent des résultats incohérents, toujours largement inférieurs, voire négatifs. 
 
• Estimation des MAT : 
 La fonction de Sheldon et collaborateurs (2002) basée sur le ratio de salinisation [5] donne 
également des valeurs inférieures aux températures annuelles moyennes mesurées, de 1,3 °C en 
moyenne, probablement du fait de la faible teneur en potassium de ces profils. Cependant, 
l’incertitude importante de la fonction (± 4,4 °C) englobe les MAT enregistrées. 
L’application de l’équation [6] basée sur le ratio d’argilosité sous-estime encore davantage 
les valeurs de MAT, en moyenne de 4,4 °C, et la climofonction basée sur le PWI et spécifique aux 
sols forestiers [7] donnent des valeurs 4,7 °C en moyenne en-dessous des MAT mesurées. Pour 
cette dernière, les meilleurs résultats sont obtenus à partir des profils 2 à 6, pour lesquels l’horizon 
de subsurface présente relativement peu de CaO (moins de 20 %). 
 
La teneur en CaO élevée de ces profils, y compris dans l’horizon Bw, influence donc fortement ces 















Annexe 11. Proposition de corrélation entre les sections de Font d’Eygout et des 































Selon les corrélations proposées par Bauer (2006) pour les sections de la série de Beynes-Châteauredon, 
la base de la section des Courtiers (sommet de la quatrième barre marine) se situe une trentaine de mètres au 
dessus de la troisième barre marine. Le sommet de celle-ci est corrélé avec le niveau à rongeurs (MN2a/b) 
situé à 92 mètres dans la section de Font d’Eygout. Il apparait donc raisonnable de corréler les premiers 
mètres de la section des Courtiers à l’intervalle compris entre 125 et 130 m dans la coupe de Font d’Eygout. 
L’étude détaillée de l’affleurement de la ravine de Font d’Eygout nous montre que les paléosols 
présentent une extension latérale d’au moins plusieurs centaines de mètres, ce qui nous amène à envisager la 
possibilité d’une corrélation de ces deux sections sur la base des caractéristiques de ces profils 
paléopédologiques (présentées en annexe 1). Sont principalement considérées la différenciation physique du 
profil et l’épaisseur de l’horizon Bk. Les stades de maturité des accumulations de CaCO3 et les couleurs ne 
sont pas considérés comme des critères déterminant, étant donné que la maturité d’une accumulation 
carbonatée peut être influencée par la composition du matériau parental qui varie dans ce type 
d’environnement, et que les couleurs sont liées aux conditions d’oxydoréduction pouvant être influencées 
par des conditions très locales. 
Le premier paléosol des Courtiers (Cou-01) est ainsi relié au paléosol Fe-E.06. Le dernier paléosol 
identifié sur la section de Font d’Eygout (Fe-E.17) est quant à lui corrélé au paléosol Cou-12. Une position 
stratigraphique plus élevée que le sommet de la coupe de Font d’Eygout est donc attribuée aux profils 
suivants de la section des Courtiers. Le tableau suivant résume l’ensemble des corrélations. Elles permettent 
de donner des âges absolus aux 12 premiers paléosols des Courtiers. Les autres sont datés approximativement 
en considérant un intervalle de temps moyen de 100 Ka entre deux profils successifs, comme observé dans la 
partie terminale de la section de Font d’Eygout 
A noter que ce travail reste préliminaire et que les corrélations devront être confirmées par les analyses 
isotopiques des nodules pédogénétiques des paléosols des Courtiers. 
Dans le tableau suivant, les âges absolus sont déduits de corrélations chimiostratigraphiques avec le 
domaine marin (en noir, d’après Bialkowski et al., 2006), par extrapolation des valeurs précédentes et 
comparaison avec la position stratigraphique (en gris), et en appliquant un intervalle de temps moyen de 










Annexe 12. Résultats de l’application des climofonctions basées sur la morphologie 











































































Annexe 13. Etude de la reproductibilité des résultats des climofonctions spécifiques 
aux Calcisols en fonction de la variabilité latérale des matériaux parentaux. 
 
 
Test de l’utilité du rapport entre l’horizon de subsurface (Bw ou Bk) et l’horizon C à partir de quelques 



































La reproductibilité des estimations de précipitations et températures annuelles moyennes à partir des 
climofonctions spécifiques aux Calcisols a été testée pour plusieurs paléosols de l’affleurement de Font 
d’Eygout. Cette discussion est illustrée à partir des paléosols Fe-C.09, Fe-D.04 et Fe-D.05, analysés sur les 
coupes RFE, RFE 2 et RFE 4. 
Sur ces trois paléosols, les teneurs des principaux éléments composant l’horizon C varient parfois 
latéralement de plus de 30 %, notamment le SiO2 et le CaO du fait de la proximité des chenaux ou de 
transitions entre des matériaux parentaux alluviaux à palustres/lacustres. Il en résulte des différences 
notables dans la composition des horizons d’altération et d’accumulation du CaCO3. 
Sur les graphiques suivants, les lignes rouges et bleues horizontales représentent respectivement les 
MAT et MAP moyennes, et les encadrés plus clairs les intervalles d’incertitude. 
Pour un même profil, les estimations de MAT (marqueurs rouges) par la climofonction spécifique aux 
Calcisols ne diffèrent jamais de plus de 0,7 °C et les estimations de MAP (marqueurs bleus) diffèrent au 
maximum de 107 mm/an, l’incertitude des équations, étant respectivement de 1,6 °C et 65 mm/an. 
Par comparaison, l’application des formules de Sheldon et collaborateurs au paléosol Fe-C.09, basées 
uniquement sur la géochimie de l’horizon B, donne des MAP de 270 mm/an pour la coupe RFE, 310 pour 
RFE 2, et 282 mm/an pour RFE 4, ce qui apparait cohérent, l’incertitude de la fonction étant de 181 mm, 
mais qui est largement sous nos estimations. Les MAT obtenues sont de 14, 15 et 15,9 °C pour les sections 
RFE, RFE 2 et RFE 4, ce qui reste dans l’incertitude de 4,4 °C de l’équation basée sur le ratio de salinisation 
de l’horizon B mais est beaucoup moins précis que les estimations réalisées à partir des nouvelles 
climofonctions. 
Le bénéfice quant à l’utilisation de ratios comparant la composition de l’horizon de subsurface à celle de 


























































































Annexe 14. Quantifications des précipitations (MAP) et températures (MAT) 
annuelles moyennes à partir des climofonctions géochimiques spécifiques aux Calcisols.  
 
 












































































Apport de l’étude des paléosols carbonatés et des climofonctions spécifiques aux reconstitutions 
paléoenvironnementales et paléoclimatiques. Application aux séries alluviales oligo-miocènes d’Europe 
occidentale. 
 
RESUME : A travers l’étude des Calcisols alluviaux des bassins de Digne-Valensole (SE France) et de Loranca (Espagne 
centrale), l’objectif de cette thèse est de développer des approches spécifiques à ce type de profils paléopédologiques, et 
de proposer de nouvelles données paléoenvironnementales et paléoclimatiques pour l’Europe occidentale. 
Ces paléosols ont été investigués par des méthodes pédologiques, sédimentologiques, minéralogiques et géochimiques, 
qui mettent en avant la lixiviation et la fersiallitisation comme des processus majeurs dans leur formation, ainsi qu’une 
influence non négligeable des variations latérales des matériaux parentaux sur leurs caractéristiques. L’étude couplée des 
paléosols et des dépôts sédimentaires associés permet également d’intégrer les dépôts dans un modèle de stratigraphie 
séquentielle à haute résolution, et ouvre une discussion sur les biais d’estimation du taux d’aggradation à partir des séries 
alluviales. 
De nouvelles climofonctions basées sur les teneurs et distributions des éléments majeurs au sein de ces profils sont 
proposées à partir de l’analyse d’analogues actuels du Nord-Est de l’Espagne. Celles-ci prennent en compte 
l’hétérogénéité des dépôts soumis à l’altération, en comparant la composition des horizons de subsurface à celle de la 
partie superficielle du matériau parental. Elles apparaissent complémentaires des climofonctions précédemment 
développées pour estimer les précipitations et leur saisonnalité à partir de la morphologie de l’horizon d’accumulation du 
carbonate de calcium, en apportant la possibilité d’estimer les températures et les précipitations annuelles moyennes, y 
compris à partir de paléosols tronqués par l’érosion, fréquents dans ces séries. 
Leur application aux paléosols étudiés permet de mettre en évidence un climat relativement chaud à fort contraste 
saisonnier en termes de précipitations, similaire au climat méditerranéen actuel. Ces données remettent en cause la 
vision soutenue par les études paléontologiques d’un climat humide à cette période et pose la question de 
l’enregistrement du signal climatique selon l’objet considéré. En effet, si la préservation des fossiles est généralement liée 
à des conditions humides, les sols se développent sur l’ensemble des parties émergées et enregistrent des conditions et 
périodes plus sèches, ce qui justifie la nécessité de prendre davantage en compte les paléosols dans ces reconstitutions. 
 
Mots clés : Calcisols, Paléosols, Paléoclimat, Paléoenvironnement, Climofonctions, Oligo-Miocène, Europe 
occidentale 
 
Input of the study of carbonate-rich paleosols and specific climofunctions to paleoenvironmental and 
paleoclimatic reconstructions. Application to the oligo-miocene alluvial successions of Western Europe. 
 
ABSTRACT : Through the study of alluvial Calcisols from the Digne-Valensole (SE France) and the Loranca (central 
Spain) basins, the aim of this thesis is to develop specific methods and to propose new paleoenvironmental and 
paleoclimatic data for Western Europe. 
These paleosols were investigated by pedological, sedimentological, mineralogical and geochemical methods. These 
highlight leaching and fersiallitisation as major processes in the formation of these profiles, and the influence of the 
lateral variations of parent materials on paleosols features. Moreover, the cross study of paleosols and sedimentary 
deposits allows their integration in a high resolution sequence stratigraphy model, and opens a discussion about the 
estimation of aggradation rate from alluvial successions. 
New climofunctions based on major element contents and distributions through these profiles are also proposed from 
the study of modern analogs from NE Spain. These functions include a ratio between the subsurface horizon and the 
upper part of parent material to avoid bias due to the strong heterogeneity of the altered deposits. These are 
complementary to previous methods developed from the morphological study of calcium carbonate accumulation 
horizon, which permit to estimate mean annual precipitations and their seasonality, bringing the possibility to quantify 
mean annual temperatures and precipitations even with truncated profiles, frequent in such successions. 
Their application to the studied paleosols reveals a relatively hot climate with a strong seasonal contrast in terms of 
precipitations, similar to the modern Mediterranean climate. These data improve our knowledge of this period that 
paleontological studies qualify as more humid, and raise the question about the recording of climatic signal according to 
the considered object. Indeed, if the preservation of fossils is usually linked to humid conditions, soils form over the 
emerged parts of environment and record drier conditions, which justify the need to enhance the use of 
paleopedological studies in such reconstructions. 
 
Keywords : Calcisols, Paleosols, Paleoclimate, Paleoenvironment, Climofunctions, Oligo-Miocene, Western 
Europe 
